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El retroceso espacial de los glaciares ubicados en los Andes peruanos está estrechamente 
vinculado al cambio climático global. Los nevados de la Cordillera Blanca son una fuente 
de agua muy importante para la zona andina; pero ellos vienen sufriendo un retroceso 
espacial acelerado. Se ha aplicado las técnicas de la Teledetección y Sistemas de 
Información Geográfica (SIG) para estimar la variación del área y volumen glaciar a partir 
de datos imágenes TM y ASTER. Los resultados de área y volumen glaciar se 
correlacionan con datos de índice de vegetación (NDVI), temperatura de brillo y datos de 
precipitación.  
De los modelos de elevación digital de 30 m de resolución espacial (horizontal) para los 
tres modelos ASTER, IGN y GDEM, se ha desarrollado hipsometría glaciar para estimar el 
volumen glaciar por rango altitudinal. 
La evolución del área glaciar de los nevados Huascarán y Champará tiene una tendencia al 
retroceso. En el periodo 1973-2010, el área glaciar del nevado Huascarán se redujo 16,036 
km2 (lo que representa el 24% del área glaciar en 1973), considerando una tasa de 
disminución de 0,422 km2/año; y el nevado Champará perdió 5,092 km2 de área glaciar 
(30% del área glaciar en 1973), considerando una tasa de disminución de 0,134 km2/año.  
Por otro lado, el volumen glaciar del nevado Huascarán ha disminuido en 5,364 km3 (que 
representa el 33%) en el periodo 1973-2010. Y el nevado Champará ha perdido 1,349 km3 
(que representa el 52%).  
Palabras claves: Glaciares, Andes, cambio de área y volumen glaciar, modelo de elevación 






















El calentamiento de la Tierra, producto de los gases de efecto invernadero, es un 
problema mundial que preocupa, en la actualidad, a los investigadores. Es por ello que 
en la literatura especializada se encuentran numerosas investigaciones sobre uno de los 
mejores indicadores del calentamiento global: los glaciares andinos. Vignon et al. (2003) 
utilizaron imágenes satelitales capturadas en diferentes fechas (1962 y 2001) para 
estimar el cambio del área glaciar de los nevados Shallap, Yanamarey y Uruash, en la 
Cordillera Blanca. El conocimiento de la superficie nival es esencial para la estimación 
del volumen de agua producida por la fusión de la nieve y que drena hacia las diversas 
cuencas hidrológicas. Los modelos de elevación digital (MED) desempeñan un papel 
similar al mapa topográfico convencional ya que son las herramientas básicas para la 
mayoría de los trabajos territoriales en ámbitos muy diversos. Es decisivo, por tanto, 
construir un MED de calidad para garantizar que los análisis realizados a partir de ellos 
generen resultados con errores reducidos. Las altas resoluciones espaciales (10 m en 
SPOT-HRV y 15 m en TERRA-ASTER) y las capacidades estereoscópicas llevan a 
plantear la posibilidad de utilizar las imágenes estereoscópicas para aplicaciones como 
la actualización de mapas, generación de MED y ortoimágenes (Kääb, 2005). El sensor 
ASTER (Advanced Spaceborne Thermal Emission and Reflection Radiometer) es 
transportado por el satélite TERRA, lanzado en diciembre de 1999. El sistema ASTER 
ha sido desarrollado en el programa EOS de la NASA. El principal objetivo de ASTER 
es obtener imágenes de la Tierra de alta resolución espacial y espectral (14 canales 
espectrales). El sensor ASTER está compuesto por 3 subsistemas: VNIR (visible e 
infrarrojo próximo, con 15 m de resolución espacial), SWIR (infrarrojo medio, con 30 
m de resolución espacial) y TIR (infrarrojo térmico, con 90 m de resolución espacial). 
El canal 3 del sistema VNIR dispone de un conjunto de detectores que observa el nadir 
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y otro de observación oblicua hacia atrás (30,9°) (Abrams y Hook, 1995). 
A pesar de contar con imágenes ASTER desde 1999, no existe estándares sobre los 
métodos de análisis de la exactitud de los MED generados a partir de datos espaciales. 
En este sentido, el origen de los datos de control es crítico ya que debe garantizarse que 
su exactitud sea suficiente para llevar adelante el proceso. Este requisito es difícil de 
satisfacer cuando los puntos de control se extraen de cartografías convencionales 
preexistentes o de otros MED construidos mediante la digitalización de mapas de curvas 
de nivel. Las imágenes de satélite son utilizadas, en gran parte de las investigaciones, 
para medir la evolución de la superficie glaciar y determinar los cambios del área 
glaciar. En esta tesis se utilizan imágenes del sensor TM del satélite Landsat-5 (periodo 
1973-2010).  
El objetivo principal de este trabajo es presentar un método para estimar el cambio de 
volumen en tiempo y espacio de los glaciares andinos. Se utilizaron los modelos de 
elevación digital (MED) obtenidos a partir de dos imágenes estereoscópicas del sensor 
ASTER y de los datos de curvas de nivel de la Carta Nacional (escala 1/100.000,00) del 
Instituto Geográfico Nacional del Perú (IGN). 
Las áreas de estudio corresponden al nevado Champará, ubicado a 5,735 m.s.n.m., 
aproximadamente, en las coordenadas geográficas 8°41’23’’ latitud Sur y 77°46’36’’ 
longitud Oeste, y al nevado Huascarán, a 6,768 m.s.n.m., en las coordenadas 
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1.2 Planteamiento del problema 
Las variables que intervienen en la estimación del cambio de volumen de un glaciar, por 
técnicas automatizadas de generación de MED, son diversas. Entre estas variables 
destacan el número de puntos de control del suelo y su distribución, los métodos de 
clasificación (supervisada) utilizados, entre otros. Sin embargo, van surgiendo otras 
variables a lo largo del trabajo, tales como el significado del coeficiente de correlación 
en el ajuste de imágenes, la influencia de la estructura del MED resultante, etc. 
(Cuartero, 2003). 
La línea de estudio de la presente tesis es la explotación de los datos espaciales ASTER-
VNIR para la generación de los modelos de elevación digital (MED), en el análisis de 
los parámetros más influyentes de los procesos de generación y depuración de los MED.  
Esto tiene por finalidad encontrar el mejor MED que los datos espaciales permitan, con 
los métodos de control del error y con el análisis comparativo de los MED resultantes 
con otros generados a partir de la cartografía convencional. También se usaron el 
ASTER-VNIR, para la estimación del NDVI, y el ASTER-TIR, para la estimación de la 
temperatura de brillo (TB). Para generar la serie temporal del NDVI, TB y el área glaciar 
se utilizaron las imágenes del sensor TM del satélite Landsat-5. Estos resultados fueron 
correlacionados con los datos de precipitación, medidos por las estaciones 
pluviométricas del Servicio Nacional de Meteorología e Hidrología del Perú - Senamhi 
(Lámina A1).  
1.3 Antecedentes 
La detección de cambios del área y volumen glaciar a partir de una secuencia 
multitemporal de imágenes de satélite es una de las aplicaciones más importantes en 
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teledetección. Este proceso requiere de una adecuada corrección radiométrica, 
geométrica y atmosférica de las imágenes, de manera que los cambios detectados sólo 
sean atribuibles a verdaderas modificaciones del paisaje (Sobrino et al., 2000). 
La Cordillera Blanca es uno de los espacios geográficos más investigados por 
científicos extranjeros en asociación con instituciones peruanas (Instituto de Glaciología 
del Perú, Senamhi, Autoridad Nacional del Agua, entre otras) (Senamhi, 2010).  
En el trabajo de investigación de Vignon et al. (2003) se estimó los cambios de volumen 
de tres pequeños glaciares: Shallap, Yanamarey y Uruash, ubicados en la Cordillera 
Blanca (norte central de Perú), entre 1962 y 2001, con la utilización de diferencias entre 
dos Modelos de Elevación Digital (MED). El primer MED se construyó de las 
mediciones topográficas y fotografías aéreas realizadas por el Instituto Geográfico 
Nacional (IGN) de Perú, en 1962, y el segundo se construyó a partir de imágenes 
ASTER estéreo adquiridas en el 2001, calibradas con el canal 3 de las imágenes SPOT-
HRV (Figura 1). Vignon et al. (2003) identificaron para el MED del IGN un error 
aproximado de ±10 m, mientras que para el MED ASTER un error aproximado de ±22 
m, con los errores individuales de hasta 58 m. Comparando los dos MED, se identificó 
las diferencias de altitud en las zonas cubiertas de glaciar. Se interpretaron las 
diferencias de altitud como las pérdidas de volumen debido a la ablación en las partes 
bajas de los glaciares, en un pequeño valle glaciar, con una superficie de ablación de 
aproximadamente 2,25 km2 (Vignon et al., 2003). Vignon et al. (2003) fueron capaces de 
cuantificar una pérdida de volumen de aproximadamente 0,047 km3 en 39 años. Los 
resultados que obtuvieron, aunque se ven afectados por los errores relativamente 
grandes, debido al pequeño tamaño de los glaciares y la topografía montañosa que 
induce a errores en la construcción de modelos de elevación digital, confirman una 
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tendencia de fusión del glaciar, lo que justifica las preocupaciones sobre el suministro 
de agua en el valle (Shallap, Yanamarey y Uruash) durante la temporada seca en las 
próximas décadas (Vignon et al., 2003). 
En la Figura 1 se indica la zona del glaciar estudiada por Vignon et al. (2003) y la zona 
de calibración local del modelo digital de terreno (MDT). En la izquierda se observa el 
canal 3 del sensor SPOT-HRV y en la derecha se presenta la diferencia entre los 
modelos digitales de terreno (MDT). Las zonas grises corresponden a diferencias 
negativas de altitud entre 1962 y 2001; las zonas negras son zonas donde el MDT 
ASTER no se ha podido calcular (se nota la laguna Shallap y las paredes de las 
quebradas).   
 
Fig. 1: Zonas de estudio de la pérdida de volumen del glaciar Shallap (Vignon et al., 2003). 
Izquierda: canal 3, SPOT; derecha: diferencia entre los MDT. Las zonas grises corresponden a 
diferencias negativas de altitud entre 1962 y 2001, las zonas negras son zonas donde el MDT 
ASTER no se ha podido calcular (se nota la laguna Shallap y las paredes de las quebradas).  
En el trabajo de investigación de Bryan y Geoffrey (2005), se usó una combinación de 
fotogrametría aérea, imágenes de satélite y mapeo de GPS diferencial para cuantificar la 
pérdida del volumen de hielo, entre 1962 y 1999, de tres glaciares: Queshque media 
orientación Suroeste, Queshque orientación Este y Mururaju orientación Sur sobre el 
nevado Queshque, en la Cordillera Blanca, Perú (9º52’30’’ latitud Sur, 77º15’00’’ 
longitud Oeste). Se estimó un cambio de volumen total de 0, 7 km3 en un periodo de 37 
años (Bryan y Geoffrey, 2005). 
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1.4 Objetivo general 
El objetivo general de la tesis es la estimación del cambio del volumen glaciar de los 
nevados Champará y Huascarán, aplicando modelos de elevación digital (MED), 
generados a partir de imágenes de satélite, para el período de 1973 al 2010. 
1.4.1 Objetivos específicos 
Objetivo 1 
Calcular la variación espacial y temporal del área glaciar de los nevados Champará y 
Huascarán a partir de imágenes de satélite. 
Objetivo 2 
Generar hipsometría glaciar de los nevados Champará y Huascarán para comparar los 
modelos de elevación digital obtenidos de las imágenes ASTER, con los datos 
obtenidos de mapas topográficos (1970) del Instituto Geográfico Nacional (IGN). 
Objetivo 3 
 Determinar nuevos factores a partir del análisis de los modelos de elevación digital 
(1973 hasta 2010) para definir una ecuación empírica para la estimación del volumen 
glaciar en función del área glaciar. 
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1.5 Área de estudio 
La elección del área de estudio se hizo en función de una serie de criterios y 
limitaciones, tales como resolución espacial y espectral de las imágenes, datos de 
precipitación in situ y cobertura de nubes en las imágenes del satélite Landsat. Las 
principales restricciones fueron la falta de datos de topografía y el número limitado de 
imágenes del sensor ASTER. Las imágenes del sensor ASTER y las imágenes de los 
sensores MSS, TM y ETM del satélite Landsat (utilizadas para calcular la variación del 
área glaciar) abarcan gran parte de la cadena de montañas que conforman la Cordillera 
Blanca. Los nevados que se consideran en esta tesis son los nevados Champará y 
Huascarán. Estos nevados están ubicados en el departamento de Áncash, en el ramal 
occidental de los Andes del Norte de Perú.  
El nevado Champará está ubicado al suroeste de Corongo, noreste del Callejón de 
Conchucos, a una altitud máxima de 5,735 m.s.n.m., en las coordenadas geográficas 
8°41’23’’ de latitud Sur y 77°46’36’’ de longitud Oeste (Figura 2). Sin embargo, buena 
parte de este nevado se encuentra en territorio de la provincia de Huaylas. El nevado 
Huascarán se encuentra en la provincia de Yungay, a una altitud máxima de 6,768 
msnm. Considerado como Patrimonio Natural de la Humanidad, es la montaña más alta 
de toda la zona tropical de la Tierra. Sus coordenadas geográficas son 9°07´28” de 
latitud Sur y 77°37´06” de longitud Oeste (Figura 2) (PNH, 1990). 
En la Figura 2, se presenta un mosaico de cuatro escenas ASTER (Tabla 8) de la 
Cordillera Blanca, en la región Áncash, con color falso (RGB=932) donde el nevado 
Champará está identificado en el círculo superior y el nevado Huascarán en el círculo 
inferior. 




Fig. 2: Área de estudio sobre un mosaico de 4 escenas ASTER (color falso RGB: 931). 
El área de estudio abarca, el nevado Champará (círculo superior) y Huascarán (círculo 
inferior) al noroeste de la Cordillera Blanca en la región Áncash. El falso color permite 
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2.1 Principios físicos de la Teledetección 
En este capítulo se presentan los principales conceptos que permiten entender de qué 
modo puede utilizarse la radiación electromagnética en teledetección, para obtener 
información sobre los sistemas en estudio.  
2.1.1 Definición de Teledetección 
La Teledetección o Percepción Remota es la adquisición de información sobre un objeto 
a distancia, esto es, sin que exista contacto material entre el objeto o sistema observado 
y el sensor. Los sensores de los satélites reciben la información acerca de un objeto a 
través de la energía electromagnética. Esta información puede estar codificada en la 
frecuencia, intensidad o polarización de la onda y es transmitida directamente desde el 
objeto o indirectamente por reflexión, dispersión o reemisión hasta el sensor. Todos los 
materiales de la Tierra reflejan o emiten energía electromagnética. Los sensores miden 
la intensidad de la radiación electromagnética emitida por un objeto y estudian sus 
propiedades físicas a partir de su variación con la frecuencia. Para que pueda producirse 
la observación remota de un sistema, es necesario que el sensor detecte un flujo 
magnético proveniente de éste. Por ello, se introducen las magnitudes flujo radiante, 
densidad de flujo radiante y la intensidad radiante (Tabla 1) habitualmente utilizadas en 
Física para describir el campo radiativo (Sobrino et al., 2000). 
2.1.2 Descripción del campo radiativo 
El campo radiativo es el campo electromagnético transportado por una onda entre la 
fuente emisora y el detector. La energía asociada con la onda electromagnética se llama 
energía radiante Q y viene dado en julios (J). El flujo radiante es la energía radiante por 
unidad de tiempo,       ⁄ , y se mide en watts (W). Desde el punto de vista de la 
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teoría electromagnética, se interpreta como el flujo del vector de Poynting (Liou, 2002). 
Esta magnitud no proporciona ninguna información sobre la distribución de la 
radiación. La densidad de flujo radiante es el flujo radiante que atraviesa un elemento 
de superficie dS, se define como        ⁄  y se mide en watts por metro cuadrado 
(    ). La intensidad radiante es el flujo radiante transportado dentro de un ángulo 
sólido   . Se define como         y se mide en watts por estereorradián (     ). 
Esta magnitud no es muy utilizada, excepto para caracterizar la emisión de fuentes 
puntuales. La radiancia (Tabla 1) es el flujo radiante en un determinado ángulo sólido    que atraviesa una superficie perpendicular (       ) a la dirección de propagación 
( ) de la radiación. La radiancia se expresa como                  y se mide en 
watt por metro cuadrado y estereorradián (        ). 
La radiancia L(R,n), en función de la posición R y del vector unitario de la dirección n, 
proporciona una descripción completa del campo radiativo. La radiancia cobra interés 
especial en teledetección ya que es la magnitud detectada por los sensores. En general, 
en teledetección se utiliza la radiancia espectral, que es la radiancia por unidad de 
longitud de onda,         , medida en watts por metro cuadrado, estereorradián y 
micrómetro (            ) (Tabla 1).    
En los procesos mencionados a continuación, las magnitudes dependerán de las 
longitudes de onda, pero se omitirá en la notación por simplicidad. 
Tabla 1: Magnitudes radiométricas básicas relativas al campo de radiación (Sobrino et al., 
2000). 
MAGNITUD SÍMBOLO DEFINICIÓN UNIDAD (S.I) 
Energía radiante Q -   
Flujo radiante           
Emitancia radiante M            
Irradiancia E            
Intensidad radiante I             
Radiancia L                         
Radiancia espectral                       




La absorción se define como la transformación energética sufrida por la radiación 
cuando atraviesa un medio. Como resultado de la misma hay una alteración neta de los 
niveles energéticos de las moléculas (Sobrino et al., 2000). 
Considerando un medio no dispersor por el que se propaga radiación electromagnética y 
dentro de un determinado medio, y seleccionando una capa de espesor dx perpendicular 
a la dirección de propagación de la radiancia L (Figura 3). Generalmente, dentro de la 
materia, la energía radiante sufre algunas pérdidas debido a su conversión en otras 
formas de energía (procesos fotoquímicos, calentamiento, etc.) y después de recorrer 
una longitud dx, la radiancia cambiará a     , (Sobrino et al., 2000) con 
                                                                                                          
donde    es el coeficiente de absorción volumétrico, medido en   . Después de un 
recorrido finito entre    y   , la integración de la Ecuación 1 resulta 
                                                                                                
que es la ley de Beer, donde    es dado por 
                                               ∫                                                           
y es el espesor óptico de absorción entre    y   . Esta es una cantidad adimensional que 
se reduce al producto del camino geométrico por el coeficiente de absorción cuando el 
medio es homogéneo. La Ecuación 2 se conoce como la ley de extinción exponencial de 
Beer, o simplemente ley de Beer (Liou, 2002). 
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La transmisividad   de la capa entre    y    a lo largo de la dirección de propagación se 
define, según Sobrino et al. (2000), como  
                                                                                                  4  
 
Fig. 3: Definición de extinción (Sobrino et al., 2000). 
A partir de la ecuación anterior (Ecuación 4), cuando la radiancia se mide en    y en   , 
el espesor óptico de absorción    puede ser calculado de la siguiente forma (Liou, 2002)                                                                                                       
La energía radiante que no es transmitida será absorbida, de forma que la absortividad 
de la capa   comprendida entre    y    se define como 
                                                                                               
En general, cuando coexistan tanto los procesos de absorción ( ) y transmisión ( ), 
como los procesos de reflexión ( ), se cumplirá la relación 
                                                                                                      7  
donde, 
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  es la reflectividad de la superficie terrestre definida como el cociente entre el flujo de 
energía reflejado y el flujo de energía radiante (Liou, 2002). 
2.1.4 “Scattering” (Dispersión) 
En el “scattering” la energía radiante permanece en forma de radiación, pero hay una 
pérdida en la dirección de la propagación de la radiación incidente. 
El proceso de “scattering” puede ser tratado de forma análoga al de absorción, de 
forma que para una capa de “scattering” podemos escribir la siguiente relación 
                                                                                                              
que define el coeficiente de “scattering” volumétrico    (en m-1). En este caso, el 
espesor óptico de “scattering” vendrá dado por 
                                                     ∫                                                        
La transmisividad queda definida por la Ecuación 4, sustituyendo    por    (Liou, 
2002). 
2.1.5 Absorción y “scattering” 
En el caso general, en el que los procesos de absorción y “scattering” ocurren 
simultáneamente en la atmósfera, la atenuación de la energía radiante en un medio 
puede expresarse a partir del coeficiente de extinción (  ), definido como la suma de los 
coeficientes de absorción y “scattering”   
                                                                                                            0  
Análogamente, se puede definir un espesor óptico total,  , dado por 
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La importancia relativa de los procesos de “scattering” y absorción se caracteriza a 
partir del albedo de “scattering” simple 
                                               ̅      ,    0   ̅                                          
lo que lleva a  
                                                   ̅                                                                 
de la Ecuación 10, se tiene 
                                                      ̅                                                   4  
El caso límite en que  ̅    se refiere al caso conservativo, y no habrá pérdida de 
energía radiativa. Sin embargo, un caso puramente conservativo nunca se alcanzará, es 
sólo una aproximación para medios que presentan poca absorción, y esta aproximación 
deberá realizarse con sumo cuidado, cuando el “scattering” múltiple lleva a recorridos 
muy largos. Por otro lado, valores pequeños de ̅  corresponden a casos en los que el 
“scattering” puede ser despreciable en comparación con la absorción, caso que puede 
producirse para valores mayores que cero (Liou, 2002). 
Por último, la dispersión por partículas, así como la absorción por medios sólidos o 
líquidos, presentan una variación muy ligera con la longitud de onda, mientras que los 
gases presentan un espectro de absorción muy complejo. La radiación electromagnética 
se presenta como una distribución continua de frecuencias que conocemos con el 
nombre de espectro electromagnético (EE). El espectro electromagnético cubre 
longitudes de onda muy variadas; se extiende desde la radiación de menor longitud de 
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onda, como los rayos gamma y los rayos X, pasando por la luz ultravioleta, la luz 
visible y los rayos infrarrojos, hasta las ondas electromagnéticas de mayor longitud de 
onda, como son las ondas de radio (Figura 4). No todos los canales presentan igual 
interés desde el punto de vista de la Teledetección (Liou, 2002). 
 
Fig. 4: Espectro electromagnético (Liou, 2002). 
En las técnicas de teledetección, la región espectral infrarroja y visible es la que mayormente 
se considera.  
La región espectral infrarroja se encuentra en el intervalo de longitud de onda de 1 mm 
y 0,7  m. Esta región se suele dividir en subregiones denominadas submilimétrica, 
infrarrojo lejano, infrarrojo térmico e infrarrojo cercano. En esta región, la rotación 
molecular y las vibraciones juegan un papel importante. Un gran abanico de sensores 
emplean estas frecuencias para su operación. El infrarrojo térmico abarca desde 3,0  m 
a 12  m y, en este rango, la temperatura de la cubierta terrestre (incluida la superficie 
oceánica) es la variable de mayor interés (Liou, 2002). 
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La porción visible del espectro se extiende de 0,4  m hasta 0,7  m y, junto con el canal 
infrarrojo, es la región con mayor presencia de sensores. En el rango visible, la 
reflectancia de las plantas está dominada por los pigmentos, entre los que destaca la 
clorofila. Es por ello que este canal se emplea, junto con la del infrarrojo cercano, para 
estudiar el estado de la cubierta vegetal. En el agua, la materia orgánica disuelta atenúa 
mucho las longitudes de onda más cortas de este canal espectral. Las partículas 
suspendidas y los pigmentos presentes en el agua también afectan a la radiación recibida 
por los sensores que operan en este rango (Liou, 2002).  
2.1.6 Cuerpo Negro 
El Sol es la fuente principal de radiación electromagnética para su uso en Teledetección. 
Sin embargo, todos los cuerpos a temperaturas superiores a 0 K, condición que verifican 
todos ellos, emiten continuamente radiación electromagnética. Se considera entonces a 
todos los cuerpos como fuentes de radiación, cuya magnitud y composición espectral 
difieren considerablemente de la del Sol. Sin embargo, la distribución de la cantidad de 
radiación en cada longitud de onda no es uniforme, de ahí la importancia de determinar 
la temperatura superficial del Sol, ya que la distribución de la energía emitida en las 
diferentes regiones del espectro depende de la temperatura de la fuente (Liou, 2002). 
Si el Sol fuera un emisor perfecto, sería un ejemplo de un ideal teórico denominado 
cuerpo negro. Un cuerpo negro transforma la energía calorífica en energía radiante, 
según las leyes de la termodinámica. Su emitancia espectral viene dada por la ecuación 
de Planck para una longitud de onda  , 
                                                                                                         
  Capítulo 2: Fundamento teórico 
19 
 
donde,    ,     0 3     es la constante de Planck,    ,     0         es la 
velocidad de la luz,    ,     0  3      es la constante de Boltzmann y T  es la 
temperatura medida en K (Liou, 2002). 
La emitancia espectral es máxima a la frecuencia dada por la Ley de Desplazamiento de 
Wien, 
                                                                                                                      
donde,            . 
Según esta ley, a medida que un cuerpo se calienta, la longitud de onda de la máxima 
emitancia decrecerá. Esta ley se extrae a partir de la diferenciación de la Ley de Planck. 
La energía total emitida en el espectro completo viene dada por la Ley de Stefan-
Boltzman, la cual resulta de la integración de la Ley de Planck (Liou, 2002) sobre toda 
las longitudes de onda, 
     ∫           ∫                               
Para hacer la demostración, sustituimos  
                             
                            
reemplazando 
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      ∫                               ∫        3           3 3 3  ∫  3                    3       
                                                                                                              7  
donde,    ,   7   0         (Liou, 2002). 
La Ley de Stefan-Boltzman expresa la densidad de energía radiante en el interior de una 
cavidad de cuerpo negro en términos de la temperatura T. La Ley de Stefan-Boltzman 
establece que el poder emisivo total del cuerpo negro, por tanto sin consideración de su 
distribución espectral, es una función de la cuarta potencia de la temperatura del citado 
cuerpo (Sobrino et al., 2000). 
 
Fig. 5: Gráfica de la emitancia radio espectral en función de la longitud de onda (Liou, 2002). 
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Resumiendo, la Ley de Planck establece la forma de las curvas de emitancia espectral 
observadas para cada temperatura, la Ley de Desplazamiento de Wien nos da el punto 
máximo para cada temperatura y la Ley de Stefan-Boltzman el área bajo cada curva. La 
distribución de emitancia espectral para un cuerpo negro a 6000 K se aproxima mucho a 
la curva de emisividad espectral del Sol, mientras que la Tierra puede considerarse un 
cuerpo negro a 300 K (Figura 5). El máximo de radiación solar ocurre en la región 
visible del espectro (Liou, 2002). 
2.2 Corrección de las imágenes satelitales 
La radiación electromagnética que procede del Sol sufre una serie de interacciones con 
la atmósfera antes de ser detectada por el sensor. Consecuentemente, la radiancia 
registrada por el sensor no es una representación exacta de la radiancia efectivamente 
emitida o reflectada por las superficies. Esto significa que la radiancia estimada por el 
sensor (números digitales de 0 a 255) presenta una serie de distorsiones de la radiancia 
de la escena real detectada. Estas distorsiones están en la localización de los píxeles y en 
los números digitales de los píxeles que componen la matriz de datos. La etapa de 
corrección se lleva a cabo antes de realizar los procedimientos de extracción de 
información cuantitativa. Se obtiene una imagen corregida que es lo más próximo 
posible, geométrica y radiométricamente, a la energía radiante y características 
espaciales del área de estudio (John, 1986). 
2.2.1 Corrección geométrica 
La imagen original, detectada por el sensor, está en un sistema de coordenadas donde la 
localización de cada píxel queda determinada por su situación en filas y columnas, es el 
espacio imagen. La corrección geométrica transforma esta imagen a un nuevo sistema 
de coordenadas, donde cada píxel tiene asignado un valor en la columna y fila (X,Y) 
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que le corresponde en un determinado sistema de proyección geográfica (longitud, 
latitud) llamado espacio de proyección. En el método de la rectificación 
(georreferenciación), las coordenadas de los puntos de apoyo identificables en la imagen 
se utilizan para calcular funciones de ajuste entre los dos espacios de referencia. En este 
caso, las funciones son bidimensionales ya que solo intervienen las coordenadas X e Y. 
El objetivo es conseguir las funciones    y    para transformar las coordenadas    ,     
a    ,     i.e.         ,    ,         ,    , donde    e    son las coordenadas en el 
espacio de proyección y    e    las del espacio imagen. Este tipo de corrección se llama 
formalmente rectificación. La rectificación no puede resolverse normalmente mediante 
una transformación de primer grado, que permitiría transformaciones de rotación, 
traslación y cambio de escala, ya que los espacios de referencia están distorsionados de 
forma compleja: proyección cónica o cilíndrica en el espacio imagen y la proyección 
geográfica en el espacio de proyección. Es más habitual que las funciones   sean 
funciones polinómicas de segundo o tercer grado ajustadas por mínimos cuadrados. Las 
funciones   se calculan a partir de las coordenadas de los puntos de control de suelo 
(GCP) y son bidimensionales puras, es decir, la coordenada Z o elevación de cada punto 
no se considera. Las ventajas de la rectificación son la sencillez del método y la no 
necesidad de disponer de otros datos que la propia imagen y los puntos de control del 
suelo (GCP). Su gran inconveniente es que ignora el relieve y considera implícitamente 
planos ambos espacios de referencia (John, 1986). 
2.2.2 Ortorectificación 
Este método incluye la elevación de cada píxel en el cálculo de las funciones de 
transformación. Considerando un sistema de representación gráfica (Proyección 
Ortográfica) que representa elementos geométricos o volúmenes en un plano, mediante 
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proyección ortogonal (Cuartero y Felicísimo, 2003). El motivo que justifica este 
proceder es que la elevación de un punto del terreno provoca un desplazamiento 
aparente de dicho punto en la imagen (Figura 6). Este desplazamiento depende de 
parámetros como la localización y orientación de la imagen, de la propia elevación del 
punto del terreno y otros específicos del tipo de sensor; en el caso de las cámaras 
fotogramétricas, de la posición planimétrica del punto respecto a la intersección del eje 
óptico de la toma con el terreno. El principal inconveniente de este método es la 
necesidad de disponer de un modelo de elevación digital (MED) de la zona cubierta por 
la imagen. Una opción posible es la construcción del MED de la zona a partir de 
imágenes estereoscópicas, si el sensor utilizado lo permite. En este caso, está 
garantizado un ajuste perfecto entre las imágenes y el MED, aunque sería necesario 
disponer de una aplicación informática fotogramétrica. La otra opción es conseguir el 
MED de fuentes externas para luego utilizarlo en la ortorrectificación (USGS, 2005). 
 
Fig. 6: Ortorrectificación.  
La imagen ortográfica se construye por el remuestreo de los píxeles de la imagen original a sus 
nuevas posiciones ortorrectificadas.  
Fuente: USGS, 2005. 
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2.2.3 Corrección radiométrica 
La calibración radiométrica en imágenes ASTER se refiere a la transformación del 
número digital (ND) de las imágenes de nivel 1A a valores físicos como la radiancia 
(            ). Para convertir estos ND escalados a radiancias, los ND de nivel 1A 
son convertidos sobre una base de detector por detector usando los valores 
“Slope/Inclination” (A), “Gain” (G) y “Offset” (D) –llamados coeficientes de 
calibración radiométrica (RCC: “radiometer calibration coefficients”)– que son 
adicionados en el conjunto de datos de nivel 1A en el fichero de cortes de formato HDF-
EOS (Tabla 2). Los Números Digitales de la imagen ASTER se convierten a radiancia 
usando las ecuaciones siguientes, 
                                ,     (  )                                                                                                                                                   
donde,      ,     y      : radiancia espectral (            ) 
A : Coeficiente de corrección lineal 
C : Coeficiente de corrección no lineal 
G : “Gain” 
D, D’ : “Offset” (diferente para      ,     y     ) 
ND : Número Digital para cada píxel de la imagen 
Cada fila corresponde a un detector específico. El diagrama de la relación Detector-
Posición del píxel (Figura 7) representa la relación entre el número de detector y la 
posición de la imagen. Note que esta relación es invertida para los canales VNIR y 
SWIR. El detector número 1 corresponde al píxel de la columna del extremo izquierdo 
para los canales VNIR, mientras que para los canales SWIR corresponde al píxel de la 
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columna del extremo derecho. Esto es importante tenerlo en cuenta al momento de la 
programación para extraer la Radiancia de la imagen (Abrams y Hook, 1995).  
 
Fig. 7: Diagrama de relación detector-posición del píxel (Abrams y Hook, 1995). 
Tabla 2: Estructura de los coeficientes de calibración radiométrica. D, A y G son las constantes 
de calibración en el VNIR y SWIR (Abrams y Hook, 1995). 
VNIR: Bandas 1, 2, 3N SWIR: Canales 4 - 9 


















































































2.2.4 Corrección atmosférica 
La energía radiada por la superficie terrestre debe propagarse una cierta distancia a 
través de la atmósfera antes de ser detectada por un sensor, la cual es conocida como 
longitud de ruta “path length” (Peña, 2007). Durante la propagación, el flujo radiante es 
dispersado y absorbido por los aerosoles atmosféricos, modificando la radiancia que 
finalmente es registrada por los detectores del sensor desde su objetivo. 
Específicamente, el proceso redirecciona energía que se añade como radiancia de ruta 
extraña (“extraneous path radiance”) a la señal medida por el sensor, mientras que el 
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proceso de absorción atenúa la señal de energía que éste recibe (Aronoff, 2005). El 
“scattering” de Rayleigh suele ser el más evidente y es ocasionado por pequeños 
aerosoles atmosféricos que redireccionan energía de onda corta que se añade a la 
radiancia de los píxeles (i.e. efecto de niebla), reduciendo la visualización de detalles 
(debido a que la imagen pierde contraste y brillo, es decir, disminuye su detalle 
radiométrico) e induciendo a una estimación incorrecta de algún parámetro vegetacional 
(debido a que los valores de la radiancia se encuentran sobreestimados) (Aronoff, 2005). 
Este efecto puede ser minimizado mediante la aplicación de un módulo de corrección 
atmosférica sobre los canales de la imagen, como se verá en el Capítulo 3. 
2.3 Conversión de número digital a reflectancia en imágenes de satélite 
La nieve posee una reflectividad muy alta en el visible (casi 100% en longitudes de 
onda inferiores a los 0,8   ) y en el infrarrojo próximo, con valores próximos al 0% a 
partir de los 1,5    (Figura 8). La reflectividad de la nieve disminuye con su edad; la 
nieve fresca tiene una reflectividad mayor que la nieve helada (Sobrino et al., 2000). 
 
Fig. 8: Reflectividad característica para distintos tipos de nieve (Sobrino et al., 2000).  
Se puede ver como la reflectividad varía de acuerdo a la edad de la nieve, alcanzando el 100% 
para la nieve fresca. 
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2.3.1 Conversión de radiancia espectral a reflectancia planetaria en imágenes 
ASTER 
Los valores de la radiancia en imágenes ASTER se puede convertir en reflectancia 
planetaria mediante la ecuación estándar de Landsat (Chander et al., 2009): 
                                                                                                            0  
donde,    : Reflectancia planetaria.      :  Radiancia espectral en la apertura del sensor. [            ]       :  Irradiancia solar exoatmosférica de cada canal,    , ,  4.    :  Ángulo cenit del Sol (ángulo cenit = 90° – ángulo de elevación del sol). 
d :  Es la razón de la distancia Tierra-Sol actual y la distancia Tierra-Sol 
promedio, que se puede calcular mediante la siguiente ecuación (Chander et al., 
2009).     (  0,0  7     ቀ       (0,                4 )ቁ)            
donde 
“JulianDay” es el día juliano y los valores de       para los canales ASTER se dan en 
la Tabla B2 (Anexo B). 
Los valores de       fueron calculados usando la siguiente ecuación (Markhan y 
Barker, 1986). 
                     ∑{(                       )   }∑{(      )   }                          
donde, 
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        son las funciones de respuesta espectral de los canales VIS-NIR y     es el 
intervalo de muestreo de cada canal. Las funciones de respuesta espectral de los canales 
VIS-NIR tienen intervalos de muestreo variable con los canales 1 y 3N que tienen     0,004    y el canal 2 que tiene     0,00     (Tabla B2, Anexo B). Esta 
metodología puede también ser aplicada no solo a los canales del sensor SWIR, sino 
también a otros sensores donde son conocidas las funciones de respuesta espectral 
(Markhan y Barker, 1986). 
Por otro lado, haciendo la corrección de la reflectancia planetaria en función de la 
distancia Tierra-Sol normalizada (Ecuación 21), que es igual a 149,46x106 km (1 unidad 
astronómica), según Chander et al. (2009), sería 
                                                                                                                   
donde la distancia Tierra-Sol normalizada para cualquier día del año puede ser 
calculado del factor de corrección de la excentricidad de la órbita de la Tierra   ,  
                                           (    )  (  )                                            4  
donde    es la distancia media Tierra-Sol y    es la distancia Tierra-Sol actual en un 
tiempo dado del año. 
2.4 Conversión de números digitales a valores de Radiancia, Reflectividad 
Aparente en imágenes Landsat 
Una imagen cruda de satélite contiene valores denominados Números Digitales (ND) 
que el sensor a bordo del satélite registra a partir de la energía electromagnética recibida 
por el sensor. Para recuperar los valores de energía recibida es necesario aplicar la 
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inversa a la ecuación lineal que expresa la radiancia recibida por el sensor y que según 
Chander y Markham (2003) está dado por, 
                                              ,                                                      
El subíndice k se refiere a cada una de los canales del sensor TM y ETM+ del satélite 
Landsat-5 y Landsat-7 respectivamente,     es el coeficiente de calibración del sensor 
de los canales del sensor TM y ETM+,     es el factor de sesgo reescalado para un 
canal específico k y     ,  es la radiación detectada en el sensor en el canal k. En la 
Tabla 3 se muestran los valores de los coeficientes y el factor de sesgo reescalado para 
Landsat-5 y Landsat-7 junto a los valores de irradiancia solar extraterrestre en la cima 
de la atmósfera (  ) y transmitancia (  ) para cada uno de los canales. 
La reflectividad es la variable fundamental cuyo cálculo permite aplicar otro tipo de 
técnicas (por ejemplo el índice de vegetación y de nieve,entre otros) para hacer 
investigación en Ciencias de la Tierra. Es la fracción de radiación incidente reflejada 
por una superficie. El modelo más sencillo utiliza la ecuación de reflectividad como 
índice entre la radiación reflejada del suelo     ,  y la incidente del Sol (     , ), 
medida en la superficie del píxel (Chander y Markham, 2003). 
                                                               ,      ,                                                 
donde    es la reflectividad para el canal k,     ,  es la radiancia reflejada del suelo 
para el canal k y      ,  la irradiancia solar incidente del suelo para el canal k y   = 
3,14159265. 
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Los valores de     ,  y      ,  puede aproximarse a partir de los de     ,  (ecuación 25) 
y     (Tabla 3), es decir, la irradiancia recibida por el sensor y la irradiancia recibida en 
la cima de la atmósfera (Chander y Markham, 2003): 
                                                ,               ,                                               7      se conoce como reflectividad aparente, donde    es el ángulo cenital que se calcula 
como 
                                                                         
donde,   es la latitud,             es el ángulo horario obtenido a partir de la 
hora solar (h),    es la declinación solar que se calcula como 
                             ,4    ቆ  0 (  4      )ቇ                                          
y D es el factor corrector de la distancia Tierra-Sol, en unidades astronómicas, que se 
calcula también de forma inmediata a partir del día del año, según (Chander y 
Markham, 2003) mediante la ecuación 
                         ቌ  0,0  74 (   (           ))ቍ                   0  
En las dos ecuaciones anteriores J es el día juliano del año, de 1 a 365 y de 1 a 366 para 
los años bisiestos. La introducción del número   permite, finalmente, tener en cuenta el 
carácter lambertiano de la reflectividad (luminosidad constante en cualquier dirección). 
El valor de     (Ecuación 27) así calculado se conoce como reflectividad aparente y no 
tiene en cuenta las alternaciones que la atmósfera introduce en los flujos de energías que 
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se establecen a través de ella ni las diferencias en cuanto a la radiación recibida sobre el 
terreno (sombras) (Chander y Markham, 2003). 
Tabla 3: Coeficientes de calibración de Landsat para los sensores TM y ETM+ y valores de 
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Para definir la emitancia de los cuerpos naturales, entre ellos de la nieve (    ), es 
necesario introducir la noción de emisividad espectral hemisférica desarrollada por 
Sobrino et al. (2000) en este subcapítulo de la tesis. La emisividad se obtiene a partir 
del cociente entre la energía emitida por el cuerpo (emitancia) a una temperatura T dada 
su longitud de onda   (      , y la energía que emitiría un cuerpo negro a igual T y   
(      ), es decir;  
                                                                                                                   
La emisividad total de un cuerpo natural es por tanto,  
                ∫          ∫            ∫                                              
donde,  ∫                es la Ley de Stefan-Boltzman (Ecuación 17). 
  Capítulo 2: Fundamento teórico 
32 
 
Por otro lado, se tiene que           ), lo que implica que la emisividad espectral 
es menor que 1 (    ) y la emisividad natural es menor que 1 (   ). En el caso de 
un cuerpo negro, la radiancia emitida por un cuerpo negro y la energía emitida por la 
superficie son iguales (            ). Para el caso de un cuerpo gris, superficie con 
distribución espectral semejante en forma a la de un cuerpo negro pero con poder 
emisivo inferior se cumple para todas las  : 
                                                                                                                
Para definir la radiancia de un cuerpo natural se necesita introducir la noción de 
emisividad espectral direccional     ,  ,    dada por, 
                                     ,  ,        ,  ,                                                         4  
donde,   es el ángulo polar,   es el ángulo acimut, T es la temperatura y        es la 
radiancia de un cuerpo negro a la misma temperatura. 
A partir de la Ecuación 34 es posible definir la temperatura equivalente al cuerpo negro,   , como la temperatura de un cuerpo negro que emite la misma radiancia,     ,  ,   , 
que el cuerpo natural a la temperatura termométrica T, de acuerdo a 
               ,  ,        ,  ,                                                            
En este punto, reemplazando Ecuación 35 en Ecuación 31, considerando que para el 
caso del cuerpo negro                y teniendo en cuenta        ∫      ∫     ,  ,     ⁄           , es posible dar la relación entre la 
emisividad espectral hemisférica y la direccional 
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                   ∫      ∫     ⁄   ,  ,                                     
si la superficie es lambertiana:           ,    y, por tanto,           . 
La importancia del conocimiento de la emisividad en la medida radiométrica de la 
temperatura de la superficie terrestre T en el intervalo de longitud de onda        4   , donde se da la máxima emisión térmica a temperatura ambiente, se presenta de 
la siguiente forma,                                                                                                                  7  
donde,    es la variación espectral de la emisividad y se obtiene de la imagen satelital. 
De esta misma ecuación (37) se tiene que para una temperatura típica de la superficie de 
300 K,     0      . Es decir, que una imprecisión del 1% en la emisividad da lugar a 
un error en la medida de la temperatura de 0,6 K (Tabla 4). Por considerar un 
comportamiento de cuerpo negro para las superficies naturales, en lugar del valor real 
de la emisividad (Sobrino et al., 2000). 
Tabla 4: Errores en la medición de la temperatura (Sobrino et al., 2000).  
Errores que se cometen en T por el hecho de considerar un comportamiento de cuerpo negro 
para las superficies naturales, en lugar del valor real de la emisividad. 
 
Superficies 





0,80 – 0,90 
0,94 – 0,98 
0,97 – 0,99 
0,99 
15 – 6 
4 – 1 
2 – 0,6 
0,6 
 
2.6 Estimación de los parámetros geofísicos 
El índice de vegetación, la temperatura de brillo y el índice de nieve son parámetros 
geofísicos involucrados en el estudio de la variación del área glaciar y estos se obtienen 
directamente de datos de imágenes satelitales.  
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2.6.1 Índice de vegetación de diferencia normalizada (NDVI) 
La reflectancia espectral de las hojas de la vegetación contiene varias características que 
la distinguen de otras superficies, como el suelo desnudo, el agua, la nieve, entre otras. 
La baja reflectividad de la vegetación verde en la región espectral visible (0,4 µm – 0,7 
µm), especialmente en las longitudes de onda roja alrededor de 0,69 µm, es causada por 
la fuerte absorción de la clorofila. Una alta reflectancia se produce en la región del 
infrarrojo cercano (0,7 µm – 1,3 µm), especialmente cerca de 0,85 µm, y es causada por 
la dispersión de la superficie foliar y la estructura celular interna del mesófilo. En el 
infrarrojo cercano (1,3 µm – 2,5 µm), el agua contenida en la vegetación verde es un 
fuerte absorbente. Los índices de vegetación espectral emplean canales de cada una de 
estas regiones espectrales para distinguir estas características de reflectancia de los de 
otras características de vegetación. Algunos índices de vegetación de uso común 
combinan estos canales con los canales o parámetros adicionales para reducir las 
influencias atmosféricas, los efectos secundarios de dosel y las influencias de fondo (por 
ejemplo, el índice de vegetación mejorado, EVI; razón simple de reducción, RSR, y el 
índice de vegetación de ajuste de suelo, SAVI). 
El índice de vegetación de diferencia normalizada (NDVI) se calcula utilizando la 
reflectancia en el canal rojo y el canal infrarrojo cercano, 
                                                                     ,  00                 
donde         y         son las reflectancias en los canales rojo e infrarrojo cercano 
respectivamente (Chen et al., 2005).  
Los atributos espectrales de una planta están relacionados a procesos de “scattering” de 
la radiación a nivel de la hoja (Figura 9). Los valores de NDVI oscilan entre -1 y +1. El 
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suelo desnudo y con poca vegetación presenta valores positivos, aunque no muy 
elevados. 
 
Fig. 9: Características espectrales de la vegetación (Chen et al., 2005). 
2.6.1.1 Índice de vegetación en imágenes Landsat 
La signatura espectral característica de la vegetación sana muestra un claro contraste 
entre el canal rojo del visible      3  y los comprendidos en el infrarrojo cercano        . Mientras que en la región visible los pigmentos de las hojas absorben la 
mayor parte de la luz que reciben, en el infrarrojo estas sustancias son bastante 
transparentes. Por esta razón, la vegetación ofrece baja reflectividad en el canal rojo del 
espectro y alta reflectividad en el infrarrojo cercano. De tal manera que cuanto mayor 
sea el contraste en los valores digitales de ambos canales, mayor vigor vegetal 
presentará la cubierta observada (Cano y Moreno, 1996); bajos valores de contraste 
indican una vegetación enferma, y las cubiertas sin vegetación apenas ofrecen contraste 
(Lobo, 1995). En este principio se apoyan la mayor parte de los denominados índices de 
vegetación, en los que se combinan los canales rojo e infrarrojo cercano del espectro 
(canales 3 y 4 del sensor TM, respectivamente).  
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El índice de vegetación (NDVI “Normalized Difference Vegetatio Index”), está definido 
como                          3              3                  ,                  
donde         (0,78 µm – 0,90 µm) es la reflectancia en el canal del infrarrojo cercano 
y      3  (0,63 µm – 0,69 µm) es la reflectancia en el canal rojo del visible, del sensor 
TM para el satélite Landsat-5 (Tabla 5). 
2.6.1.2 Índice de vegetación en imágenes ASTER 
Para estimar el NDVI en imágenes ASTER consideramos el canal rojo (0,63 µm – 0,69 
µm) y el canal del infrarrojo cercano (0,76 µm – 0,86 µm), de los canales 2 y 3 del 
VNIR, respectivamente (Tabla 5). Los atributos espectrales de una planta están 
relacionados a procesos de dispersión de la radiación a nivel de la hoja. Esta dispersión 
varía con la estructura, con el contenido de vapor de agua y con la concentración de 
carbón, clorofila y nitrógeno. El índice de vegetación normalizado es indicador de la 
densidad y la actividad fotosintética de la vegetación viva, que ha sido ampliamente 
utilizado en los estudios ecológicos. Este índice es una función de la reflexión relativa 
en el canal rojo e infrarrojo próximo y se calcula según la siguiente ecuación   
                                                                                                      40  
donde   es la reflectancia en el infrarrojo cercano y la reflectancia en el canal rojo, 
respectivamente, para el sensor ASTER del satélite TERRA (Chander y Markham, 
2003).  
La ventaja del sensor ASTER es la resolución espacial (15 m) en comparación al sensor 
Landsat TM, con resolución de 30 m. 
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En la Tabla 6 se muestra tres tipos de sensores (ASTER, CBERS y Landsat TM) y con 
ellos el rango de longitudes de onda para el canal rojo e infrarrojo cercano. Se nota que 
el rango espectral es el mismo. El NDVI para el sensor CBERS se calcula de forma 
análoga que para el sensor ASTER y Landsat.  
Tabla 5: Información de tres sensores utilizados para estimar el índice de vegetación (Chander 
y Markham, 2003). 
 
Sensor 
Longitud de Onda (µm)  
Resolución  







0,63 – 0,69 
0,63 – 0,69 




0,76 – 0,86 
0,77 – 0,89 





2.6.2 Estimación de la temperatura de la superficie del suelo 
La temperatura de la superficie del suelo (TST) es una de las cantidades físicas claves 
en el estudio de los fenómenos de la superficie del suelo en escala regional y global.  La 
temperatura es necesaria en una variedad de estudios científicos, climatológicos, 
hidrológicos, ecológicos, biogeológicos, entre otros (Running et al., 1994).  
La radiación térmica infrarroja emitida por la superficie del suelo es modificada 
ligeramente por la atmósfera antes de alcanzar los sensores del satélite. Usualmente, la 
atmósfera es casi transparente a las longitudes de onda comprendidas entre 8 μm y 12 
μm. Por esta razón, esta región es frecuentemente usada para medir la temperatura de la 
superficie del suelo. A pesar de ello, es necesario considerar los efectos de absorción y 
emisión causados por el vapor de agua. Como la atmósfera es generalmente fría, 
comparada con la del suelo, la absorción domina sobre la emisión y la radiación emitida 
por la superficie del suelo disminuye al llegar al sensor del satélite. Si este efecto no se 
corrige, el estimado de la temperatura puede ser muy frío (Running et al., 1994). 
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La temperatura de la superficie del suelo también es influenciada por su emisividad y 
rugosidad. Por lo tanto, para obtener una alta calidad en la medida de la temperatura de 
la superficie es necesario tener en cuenta, según Runnin et al. (1994), tres procesos de 
corrección:  
 Corrección de la absorción y remisión de la atmósfera. 
 Corrección de la emisividad de la superficie. 
 Corrección de la rugosidad de la superficie.  
Una vez realizado los pasos anteriores, se busca la temperatura de brillo partiendo de la 
ecuación de transferencias radiativa en la atmósfera. 
2.6.2.1 La función de Planck y la temperatura de brillo  
Para medir la radiancia emitida en una longitud de onda, dada por un cuerpo negro 
debido a su temperatura, se parte de la ecuación de transferencia radiativa (ETR) en la 
atmósfera.  
                                   [               ]                                4   
donde:      : Radiancia medida por el sensor,   es la emisividad de la superficie        : Ley de Planck (ec. 15)    : Temperatura de la superficie del suelo   : Transmitividad atmosférica    : Radiancia atmosférica descendente    : Radiancia atmosférica ascendente 
Luego, haciendo uso de la ecuación de Planck (Ecuación 15), 
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                                                                  ⁄                                       4   
donde,    ,     0 3       : Constante de Planck    ,     0  3       :  Constante de Boltzman    ,     0          : Velocidad de la luz en el vacío       :  Temperatura medida de la atmósfera (K) 
En imágenes satelitales es posible obtener la radiancia emitida por la superficie del 
suelo. La radiación emitida por la superficie del suelo se ve alterada por su paso a través 
de la atmósfera. Por otro lado, determinadas longitudes de onda emitidas por la Tierra, 
la atmósfera es transparente, por lo que el valor de la radiancia de estas longitudes de 
onda está relacionado con la temperatura de la superficie del suelo. De este modo, se 
invierte la función de Planck y considerando que la radiancia       se puede 
determinar esta temperatura conocida como la temperatura de brillo (TB), la cual se 
calcula 
                                     (              ⁄    )                               4   
ahora, si se considera según Chander y Markhan (2003) las constantes            y          (Tabla 6), la temperatura de brillo es                                                                  ቀ      ቁ                                               44               
Muchas veces, la radiancia se da en unidades             (Chander y Markham, 
2003). En estos casos hay que convertir a   3     multiplicando por el factor 106. 
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Tabla 6: Valores de K1 y K2 calculados por Chander y Markham (2003), para determinados 
canales de algunos sensores. 















2.6.2.2 Algoritmo monocanal  
Este algoritmo monocanal, según Jimenez et al. (2010), viene dado por   
                               [  (         )   3]                                        4          
donde    y   son dos parámetros que se obtienen a partir de la radiancia (    ) o 
temperatura de brillo (  ) del sensor y        , ,   son las llamadas funciones 
atmosféricas que dependen, en principio, de los parámetros ,    y    (transmitividad 
atmosférica, radiancia atmosférica descendente y ascendente, respectivamente) 
(Jimenez et al., 2010). Los parámetros   y   pueden obtenerse de forma simplificada 
mediante las expresiones,  
            ,                  
donde, Tsen es la temperatura de brillo y Lsen es la radiancia (medidos por el sensor). La 
constante b tiene valores de 1,290 K; 1,256 K y 1,277 K para el canal 6 de Landsat-4, 
canal 5 de Landsat-5 y canal 6 de Landsat-7, respectivamente. El cálculo de las 
funciones atmosféricas se puede abordar de distintas formas, a pesar de que este 
algoritmo fue desarrollado, en principio, para poder aplicarse de forma general a 
cualquier canal térmico (Jimenez et al., 2010). 
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2.6.3 La emisividad de la superficie del suelo 
Como la superficie del suelo no se comporta exactamente como un cuerpo negro, la 
radiancia emitida por un cuerpo natural no obedece la función de Planck, por lo que hay 
que introducir un coeficiente denominado “emisividad”, de modo que la radiancia 
emitida por una superficie está dado por 
                                                                                                               4   
La emisividad de un cuerpo depende del material del cual está hecho y de la longitud de 
onda emitida por el cuerpo. Para un cuerpo negro, la emisividad es igual a la unidad, 
pero para la mayoría de los cuerpos es menor que la unidad, 0      . La emisividad 
de la superficie del suelo depende de la cubierta del suelo y ésta cambia de acuerdo a la 
estación del año. Es posible hacer una clasificación de la superficie del suelo de acuerdo 
a la emisividad promedio según la estación de la vegetación. Ahora, si introducimos la 
emisividad en la función de Planck y la invertimos, obtenemos la temperatura de la 
superficie del suelo con emisividad corregida. 
                                                   ቀ        ቁ                                             47  
La Ecuación 47 en términos de la temperatura de brillo es, 
                                                (          )                                             4   
La Ecuación 48 es la que se considera al estimar la temperatura de la superficie del 
suelo a partir del canal 6 del sensor TM del satélite Landsat-5 (Jimenez et al.2010). 
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2.6.4 Índice de nieve 
La elaboración de mapas de distribución de nieve y la estimación de las características 
de la misma, a partir de datos obtenidos mediante teledetección por satélite, exigen que 
se distinga de otras coberturas de la superficie terrestre y de las nubes.  
La propiedad óptica más importante del hielo y del agua, que causa una variación 
espectral en la reflectancia de la nieve y de las nubes en las longitudes de onda del 
infrarrojo medio y el visible, es que el coeficiente de absorción de ambas varía en 7 
órdenes de magnitud entre las longitudes de onda 0,4 μm y 2,5 μm (Cano y Moreno, 
1996). Es por esto que, en el canal 2 (para imágenes TM) y el canal 1 (para imágenes 
ASTER), la nieve es más brillante que cualquier otra superficie natural, mientras que en 
el canal 5 (TM) y canal 4 (ASTER) la reflectancia de las nubes sigue siendo muy alta, 
cayendo a valores próximos a cero para la nieve. Lo que permite una buena 
discriminación entre las nubes y la nieve. Con estos canales podemos elaborar, por 
tanto, un índice de nieve, también normalizado, definido como la diferencia entre ellas 
dividida por la suma. Para las imágenes TM está dada de la siguiente manera 
                                                                                                      4   
El índice utilizado en la tesis, para la discriminación de la nieve y la elaboración de las 
composiciones en falso color que se describirán a continuación, según Cano y Moreno 
(1996), es simplemente la diferencia entre los canales  
                                                                                             0  
donde         y         son las reflectancias en los canales del infrarrojo medio y el 
visible, respectivamente.  
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Para las imágenes ASTER se utiliza los canales 1 (infrarrojo cercano VNIR) y 4 
(infrarrojo de onda corta SWIR) 
                                                                                                          
donde        y        son las reflectancias en los canales del infrarrojo de onda corta 
y el visible, respectivamente. 
2.6.4.1 Cálculo del área glaciar a partir de imágenes TM 
Un glaciar es toda masa de hielo perenne, formada por acumulación de nieve, 
cualquiera sean sus dimensiones y su forma (Anexo C). Cuando el glaciar adquiere 
cierto espesor, fluye bajo su propio peso hacia las alturas inferiores (Lliboutry, 1956). 
Un primer problema que se ha de resolver al tratar de reconocer sobre una imagen 
satelital las áreas cubiertas de nieve o hielo, es el de la distinción entre éstas y aquellas 
cubiertas por las nubes. No obstante, éste problema queda fácilmente resuelto por el 
hecho de que, mientras que las nubes (salvo algunas excepciones como son las finas 
capas de cirros) poseen una elevada reflectancia en el infrarrojo medio, con la nieve 
sucede lo contrario (Ariza, 2006). 
Las metodologías desarrolladas anteriormente son utilizadas en la actualidad para el 
cartografiado de superficies glaciares. Se ha aprovechado la característica de una alta 
reflectancia en el espectro visible (para lo cual podemos usar uno de los tres primeros 
canales de Landsat) junto con una fuerte absorción en el infrarrojo cercano/medio 
(canales 3 y 5, respectivamente). Ambas características son reunidas en un único 
parámetro, razón de canales o índice de nieve (Ariza, 2006). 
Los cocientes de los canales del sensor TM empleados son los siguientes: 
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a)  3          , donde    3 y      son las reflectancias en los canales 3 y 5 del 
sensor TM del satélite Landsat-5, respectivamente. 
b) Índice de nieve de diferencia normalizada,                            
Este parámetro es un análogo del Índice de Vegetación de Diferencia 
Normalizada (NDVI). 
En los dos casos anteriores se aplicó a la imagen un umbral con la intención de obtener 
un vector para utilizarla sobre la imagen original (Lámina 6).  
i. Método A: Cociente de canales 
Si se considera el umbral               para nieve/hielo y si además según Maestro y 
Recio (2004), se cumple:  
          0 4 , se considera que es nieve. 
           entre 0,32 y 0,48 se considera que es nieve envejecida (1firn). 
          0    se considera que es hielo. 
Con este método se comprueba que el criterio más adecuado resulta ser el primero. En 
consecuencia, se seleccionó aquellos píxeles de la imagen cuyo valor de la razón de la 
reflectancia era superior a 1,3 y, sobre esta primera selección, un nuevo umbral, de 
modo que únicamente quedaran aquellos píxeles cuyo valor de la reflectancia para el 
canal 3 fuera superior a 0,48 (equivalente a un número digital de 132). 
Un efecto que es interesante tener en cuenta a la hora de utilizar esta metodología es 
que, ya sea por la antigüedad en sí u otros factores, la reflectancia de la nieve disminuye 
                                                          
1
 firn: Estadío intermedio entre la nieve y el hielo.  
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con el tiempo. Mientras que una nieve reciente puede alcanzar fácilmente valores de 
reflectancia superior al 80%, ésta puede caer por debajo del 40% tras la metamorfosis 
sufrida por los cristales de nieve con el tiempo (el intervalo de duración de la estación). 
Esta caída de la reflectancia resulta mucho más marcada para el infrarrojo medio, 
haciendo el cociente entre este canal (canal 5 para imágenes del sensor TM del satélite 
Landsat-5) y cualquiera de las visibles.  
La superficie clasificada como glaciar (Anexo C), según este método, se presenta en el 
capítulo de resultados (Lámina 5). Para obtener esta superficie se ha utilizado el método 
de clasificación “Enmascaramiento a partir del umbral” (Ariza, 2006) (Método B), 
luego se extrae la región de máxima reflectancia, que viene a ser la nieve y el hielo. 
ii. Método B: NDSI (enmascaramiento a partir del umbral) 
Este método consiste en generar máscaras de la superficie analizada a partir del umbral 
de reflectancia identificada para la nieve y el glaciar. El principal problema que surge al 
aplicar este método es la confusión que se produce entre áreas cubiertas de hielo y zonas 
de umbría (parte de terreno en que casi siempre hace sombra, por estar expuesta al 
norte). Aplicamos un primer umbral para fijar un valor límite para la detección de las 
áreas cubiertas por glaciares (Maestro y Recio, 2004).  
Es necesario adoptar una solución dado que se trata de eliminar aquellas zonas no 
expuestas a la radiación solar directa (zonas de sombras). La solución es realizar un 
segundo enmascaramiento, según la cual se eliminarán de la selección previa aquellas 
zonas cuya reflectancia fuera inferior al valor límite de reflectancia. La reflectancia de 
las distintas superficies (Figura 10) varía de acuerdo a las longitudes de onda (Klein et 
al., 1998). 
  Capítulo 2: Fundamento teórico 
46 
 
En la Figura 10 se presenta la reflectancia de la nieve comparada con la correspondiente 
al suelo desnudo, la vegetación y las superficies de agua. Se muestra una comparación 
entre las imágenes MODIS y Landsat TM. 
 
Fig. 10: Gráfica de respuesta espectral de superficies naturales (Klein et al., 1998). 
2.7 Modelo digital del terreno (MDT) 
Uno de los elementos básicos de cualquier representación digital de la superficie 
terrestre son los Modelos Digitales de Terreno (MDT). Estos modelos constituyen la 
base para un gran número de aplicaciones en las Ciencias de la Tierra, Ambientales e 
Ingenierías de diverso tipo. Se denomina MDT al conjunto de capas (generalmente 
Raster) que representan distintas características de la superficie terrestre derivadas de 
una capa de elevaciones a la que se denomina Modelo de Elevaciones Digital (MED). 
El trabajo con un MDT incluye las siguientes fases:  
 Generación del MED.  Manipulación del MED para obtener otras capas del MDT (pendiente, orientación, 
curvatura, etc.). 
  Capítulo 2: Fundamento teórico 
47 
 
 Visualización de dos dimensiones o mediante levantamiento 3D de todas las capas 
para localizar errores.  Análisis del MDT (estadístico, morfométrico, etc.).  Aplicación, por ejemplo como variable independiente en un modelo de regresión 
que haga una estimación de la temperatura a partir de la altitud. 
Una de las razones por las que estas fases se solapan es que en muchos casos la 
manipulación, visualización y análisis van a permitir descubrir errores en el MED. De 
este modo se vuelve a la primera fase y se genera un MED mejorado (Felicísimo, 1994). 
2.7.1 Modelo de elevaciones digital (MED) 
2.7.1.1 Estructura de codificación de la elevación 
Un modelo de elevación digital (MED) en un sistema de referencia cartesiano terrestre 
puede representarse de forma genérica mediante la ecuación 
     ,    
que define un campo de variación continua. La imposibilidad de resolver la ecuación 
anterior para todos los puntos del territorio obliga a definir elementos discretos sobre el 
mismo que permitan simplificar la codificación de la elevación. Los más habituales, 
según Felicísimo (1999), son:  
i. Curvas de nivel: Se tratan de líneas definidas como una sucesión de pares de 
coordenadas que tienen como identificador el valor de la elevación en cada uno de 
los puntos de la línea. Generalmente, el intervalo entre valores de las curvas de 
nivel es constante. 
ii. Red Irregular de Triángulo (TIN): A partir de un conjunto de puntos en los que 
se conoce la elevación, se trazan un conjunto de triángulos formados por tripletes 
de puntos cercanos no colineales para formar un mosaico. En ocasiones se parte 
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de las curvas de nivel que tras descomponerse en un conjunto de puntos, genera 
una red irregular de triángulos.  
iii. Formato Raster: Malla o matriz regular de celdas de un área determinada. Es el 
más adecuado para la integración de las elevaciones en un Sistema de Información 
Geográfica (SIG), ya que va a permitir la utilización de diversas herramientas para 
la obtención de nuevos mapas a partir del MED. Por tanto, va a ser el que se trate 
en este trabajo. 
iv. Sistema de Información Geográfica (SIG o GIS, por su nombre inglés): Es una 
integración organizada de “hardware”, “software” y datos geográficos diseñados 
para capturar, almacenar, manipular, analizar y desplegar en todas sus formas la 
información geográficamente referenciada con el fin de resolver problemas 
complejos de planificación y gestión. 
Considerando la estructura más habitual (la matriz regular), la generación de un MED 
consta fundamentalmente de dos partes: a) La obtención de información sobre la 
superficie real (un conjunto de cotas) y b) la interpolación a partir de las cotas para 
asignar valores a cada celda de la matriz regular (Felicísimo, 1999). 
2.7.1.2 Construcción del MED 
Métodos directos mediante sensores remotos, según Felicísimo (1999): 
i. Altimetría: Altímetros transportados por aviones o satélites que permiten 
determinar las diferencias de altitud entre superficie terrestre y el vehículo que 
transporta el altímetro (que se supone constante). El inconveniente es la baja 
resolución (celdillas muy grandes) de los datos y es muy afectado por la rugosidad 
del terreno. Por ello, los datos altimétricos se limitan al seguimiento de hielos 
polares.  
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ii. Radargrametría o interferometría de imágenes radar: Un sensor radar emite 
un impulso electromagnético y lo recoge tras reflejarse en la superficie terrestre. 
Conociendo el tiempo de retardo del pulso y su velocidad, puede estimarse la 
distancia entre el satélite y terreno.  
Métodos directos sobre el terreno, según Felicísimo (1999): 
i. Topografía convencional: Estaciones topográficas realizadas en el campo 
mediante dispositivos que permiten la grabación de datos puntuales que se 
interpolan posteriormente. 
ii. Sistemas de Posicionamiento (GPS): Sistema global de localización mediante 
satélites que permite estimaciones suficientemente precisas de latitud, longitud y 
altitud con respecto al nivel del mar de un punto. Posteriormente deben 
interpolarse los datos.  
Métodos indirectos, según Felicísimo (1999): 
i. Restitución fotogramétrica a partir de fuentes analógicas (fotografías aéreas) o 
digitales (imágenes de satélite). El paralaje de un punto en una fotografía aérea o 
imagen de satélite es proporcional a la distancia del objeto con respecto al fondo 
de la imagen misma. 
ii. Digitalización de curvas de nivel de un mapa mediante escáner o tablero.  
Los trabajos de campo son bastante precisos y su resolución se decide a priori. Además, 
es posible adaptar el muestreo a las condiciones e irregularidades del terreno (Felicísimo 
1999). 
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2.7.2 Principios básicos de los pares estereoscópicos del sensor ASTER 
Si se cuenta con imágenes de satélite repetidas a diferentes vistas en vuelos a lo largo de 
la trayectoria del satélite sobre el terreno, se pueden desarrollar la mayoría de las 
aplicaciones en glaciología (como por ejemplo construcción de modelos de elevación 
digital), dado que los datos pueden ser obtenidos en un terreno marcado durante el 
tiempo de vuelo sin cambio alguno. Durante periodos de tiempo mucho más largos 
(hasta meses), la situación podría cambiar las condiciones del terreno y complicar 
significativamente la correlación de las imágenes. Por ejemplo, debido a la caída de 
nieve o nieve derretida (Kääb, 2007).  
Un par estereoscópico se genera al combinar imágenes repetidas del terreno con 
diferentes ángulos de visión, es decir, de diferentes vuelos del satélite a través del 
terreno, o a lo largo del vuelo por una vista en el nadir y otras vistas hacia adelante y/o 
hacia atrás a lo largo del paso del satélite a una velocidad de 6,7 km.s-1 sobre el terreno 
(Figura 11), con una diferencia de tiempo de días o meses (Kääb, 2005). 
 
Fig. 11: Geometría estereoscópica del sensor ASTER (Kääb, 2005). 
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2.7.3 Principios de la toma estereoscópica del satélite 
Los principios son: a) Tomas estereoscópicas del sensor ASTER, de izquierda a 
derecha, a partir de diferentes pasos del satélite con una diferencia de tiempo de días o 
meses; b) Tomas estereoscópicas de paso-paralelo del sensor ASTER, de adelante hacia 
atrás, tomadas en un solo paso.  
Instrumentos como los de SPOT-5 (10 m de resolución) o ASTER (15 m de resolución), 
adquieren sus imágenes estereoscópicas en tomas a lo largo del paso del satélite sobre el 
terreno (Figura 11), por lo que son aplicables en el estudio de los cambios de terreno en 
2 y 3 dimensiones (Kääb, 2005). 
2.7.4 Generación del MED a partir de imágenes ASTER 
El satélite TERRA posee un sensor ASTER, sistema de alta resolución de imágenes 
multiespectrales (Figura 15). Las especificaciones importantes del subsistema estéreo 
ASTER, que rige la capacidad de generar los modelos de elevación digital (MED), son 
la visión hacia adelante (canal 3N, nadir) y una vista hacia atrás (canal 3B; 27,7o del 
nadir), que permite obtener una visión estereoscópica de una región determinada en la 
dirección de vuelo del satélite. La distancia entre órbitas vecinas es de 172 km en el 
ecuador geográfico. El satélite ASTER posee una órbita circular heliosícrona polar con 
una altitud de 705 km, cruza la línea ecuatorial a las 10:30 a.m. y regresa al mismo 
punto cada 16 días. En esta tesis, se limitará para el cálculo del MED un solo canal del 
infrarrojo cercano (0,76 μm – 0,86 μm). El campo de visión instantánea de la Tierra 
(GIFOV) para los datos estéreo ASTER es de 15 m en un ancho de franja de 60 km. 
Nueve segundos será necesario para adquirir una imagen de 60x60 km2 y 
aproximadamente 64 segundos de un par estéreo (Figura 11). La determinación de las 
elevaciones de MED se realiza calculando la paralaje que se produce al “superponer” 
  Capítulo 2: Fundamento teórico 
52 
 
las imágenes normalizadas. Para conseguir esta superposición una ventana de 
correlación, de un tamaño predefinido (por ejemplo: 11x11 píxeles), es centrada en un 
píxel de 15 m en el canal 3N de la imagen. El área en el canal 3B con cada píxel 
conjugado localizado es definida por el tamaño de una ventana de búsqueda acorde al 
máximo desplazamiento de la imagen ocasionado por el relieve del terreno. La ventana 
de correlación se desplaza píxel a píxel a través de la ventana de búsqueda y el 
coeficiente de correlación es calculado para la ubicación de cada píxel. La ubicación 
que presente el mejor coeficiente de correlación es considerada como el punto óptimo. 
Este proceso se repite sistemáticamente en toda la imagen (Welch et al., 1990). 
Las diferencias de altura o elevación relativa (   ) de los objetos están muy 
aproximadas, según Welch et al. (1990), por la siguiente ecuación,  
                                                           ⁄                                             
donde α es el ángulo formado entre el eje vertical de la cámara nadir (3N) en la estación 
de observación 1 (O1) o inicio de adquisición y el rayo de intersección de la cámara 
apuntando hacia atrás (3B) en la estación de observación 2 (O2) o adquisición completa, 
B es la distancia recorrida por el satélite de O1 a O2 a una altura H (705 m) y     es la 
diferencia de paralaje en un par estereoscópico (Figura 12) (Welch et al., 1990). 
En el margen derecho de la Figura 12 se describen los elementos necesarios para el 
cálculo de la altura    a partir de la diferencia de paralaje    en un par estereoscópico. 
La base B es igual a X1 para la vista en el nadir y hacia atrás,    es obtenida por el 
ángulo de orientación   2 y el intervalo de tiempo    requerido para capturar la cima y 
la base del objeto (Figura 12). En el par estéreo    está representado por         
                                                          
2
 Se define como el ángulo existente entre el vector que señala el Norte y la proyección sobre el plano 
horizontal del vector normal a la superficie en ese punto. 
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  . Las relaciones entre el sensor, la imagen y el suelo pueden determinarse en base a la 
condición de colinealidad que especifica que la posición del sensor, el punto en el 
terreno y su correspondiente punto en la imagen deben estar colocados sobre una línea 
recta, es decir, deben ser colineales. Para esto se consideran parámetros de orientación 
tanto interna como externa del sensor, los mismos que se incluyen en la cabecera de la 
imagen. Los parámetros internos de orientación son aquellos que definen la geometría 
interna del sensor. Dichos parámetros permiten transformar la imagen de un sistema 
espacial de coordenadas. Los parámetros externos de orientación definen la posición y 
orientación del sensor cuando la imagen es capturada, es decir, las coordenadas X0, Y0, 
Z0 de la posición de captura de la imagen y los ángulos de rotación definidos por Ω 
(rotación al eje fotográfico X) y   (rotación al eje fotográfico Y) y   (rotación al eje 
fotográfico Z). Todos estos elementos definen la posición del centro de proyección (O) 
con respecto al sistema general de coordenadas (X, Y, Z) (Welch et al., 1990). 
 
Fig. 12: Geometría de la adquisición de imagen ASTER (Welch et al., 1990). 
Izquierda: Diagrama simplificado de la geometría de la imagen y el momento de adquisición de 
datos para ASTER a lo largo de estéreo de la pista. Derecha: Cálculo de altura en base a la 
diferencia de paralaje.  
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En el par estereoscópico normalizado, las diferencias de posición paralelas a la 
dirección de viaje del satélite (diferencias de paralaje,   ) son atribuidas a 
desplazamientos causados por el relieve. Las elevaciones relativas del terreno son 
determinadas por la medida de    en las imágenes registradas y posteriormente 
transformadas en elevaciones relativas y absolutas (Welch et al., 1990). 
La precisión pueden obtenerse mediante técnicas de estereocorrelación automática que 
se rige por: relación, fiabilidad del procedimiento de correlación, precisión y densidad 
de control en Tierra (Welch et al., 1990). 
2.7.5 Variables influyentes en error de los MED 
El error en el modelo de elevación digital dependerá de múltiples causas que han podido 
influir en las diferentes etapas de su construcción. Las causas no son sólo inherentes a 
los métodos empleados (captura de datos, algoritmo de correlación, interpolaciones, 
etc.), sino que también pueden influir las características del terreno (abrupto, llano), su 
curvatura, que puede hacer más o menos fiable el proceso fotogramétrico, y las 
condiciones de la toma (por ejemplo, la posición solar).  
2.7.6 Medida del error en la construcción de un MED 
El error de un modelo de elevación digital se obtiene comparando la elevación en el 
MED con datos fiables en un conjunto de puntos de control. A partir de los valores de 
error, se calculan el error medio (EM), la desviación estándar ( ) y el error cuadrático 
medio (RMSE), que van a expresar las características de la incertidumbre que 
asociaremos al MED en su conjunto. 
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Se hace énfasis en que se calcula exclusivamente el error de la componente Z, por lo 
que el error medio, la desviación estándar y el error cuadrático medio son los habituales 
en la estadística lineal (no circular) (Felicísimo, 1994). 
Se define como error en un punto de control i, al valor          donde    es la 
elevación asignada al punto en el MED y    la elevación “real”, calculada por métodos 
más precisos. Y el error medio (EM) es la media aritmética de los errores individuales, 
                                                         ∑                                                       
donde, n es el número de puntos de control (número de puntos que se comparan). Como 
los errores positivos y negativos pueden llegar a anularse entre sí, el error medio es útil 
sólo para comprobar que el error en el MED es aleatorio (lo que se cumple si EM = 0) 
(Felicísimo, 1994). La desviación estándar se calcula por la conocida expresión 
                                                √                                                    4  
Y, finalmente, el error cuadrático medio 
                                                     √  ∑                                                  
es una expresión equivalente a la desviación típica en ausencia de sesgo (si EM = 0). 
El uso del error medio (EM), la desviación estándar ( ) y el error cuadrático medio 
(    ) permite una evaluación objetiva de la calidad de los MED si, del mismo modo 
que en la cartografía convencional, se plantean unas tablas de valoración de calidad para 
los MED. Las tablas de valoración parten de la base de que los grandes errores han sido 
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corregidos y miden, por tanto, la desviación del modelo de la “realidad”, expresada ésta 
a partir de una fuente de datos más fiables, como puede ser el mapa topográfico original 
utilizado en el proceso de digitalización. 
2.7.7 Fiabilidad y número de puntos de control del suelo 
Uno de los problemas que se plantean en la realización de la fiabilidad es el del número 
idóneo de puntos de control. Debe equilibrarse el tamaño de la muestra con la 
significación estadística: es necesario, por motivos de eficacia y economía, reducir la 
muestra de puntos al tamaño mínimo necesario. En los exámenes cartográficos se 
aconseja emplear un mínimo de 20 puntos de control por hoja (50 km x 50 km).  En el 
caso de los MED no existen demasiadas referencias sobre este aspecto (puntos de 
control).  La más significativa es la de Li (1991), quien plantea una fórmula que 
relaciona el número de puntos de control n y la fiabilidad (reliability) del error obtenido 
como resultado R(e), siendo e la medida del error en términos de desviación típica 
                                             √        00                                      
En este trabajo, el valor de fiabilidad debe entenderse como el ancho del intervalo de 
confianza para el      resultante del control del error. Así, una estimación       0,0  con una fiabilidad del 5 % acota el intervalo de confianza al 95% del     , 
según Li (1991), de la siguiente forma 
                          0,0   ,    0,0  0,0    0  0,                           7  
El problema inverso también está resuelto. El número de puntos necesarios para hacer 
un control de error con una fiabilidad determinada se calcula, según Li (1991), como 
sigue  
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Por tanto, para evaluar el error de un modelo con       0 , son necesarios 51 
puntos de control, mientras que para un 6% el número de puntos llega a 140. 
En este trabajo se generan los puntos de control relativos y se consideran 51 puntos para 
obtener un modelo de elevación digital relativo, a partir de imágenes ASTER. Este 
MED generado se compara con los conseguidos con el MED obtenido de las curvas de 
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3.1 Datos imágenes 
Los datos utilizados en esta tesis son las imágenes de los sensores ASTER, TM y ETM 
de los satélites TERRA y Landsat. Las imágenes provenientes del sensor ASTER a 
bordo del satélite TERRA para los años 2002, 2003, 2005 y 2006 (Tabla 7) son 
utilizados para generar el mosaico donde se presenta parte de la Cordillera Blanca, y en 
ella los nevados Champará y Huascarán (Figura 2), así como los modelos de elevación 
digital (Lámina 1). Las imágenes del sensor MSS del satélite Landsat-1, Landsat-2 y 
Landsat-3 del año 1973 y del periodo de 1975 a 1981 (Tabla 8) y las imágenes del 
sensor TM del satélite Landsat-5 (Figura c.1 y C.2, Apéndice C) en el periodo 1984 a 
2010 (no hay imágenes en los años 1985, 1986 y 2002) (Tabla 9) utilizados para 
calcular el área glaciar. 
Tabla 7: Datos imágenes del sensor ASTER del satélite TERRA (ERSDAC-Japón, 2008). 
Imágenes del satélite TERRA 



















13 de julio del 2003 
13 de julio del 2003 
17 junio del 2002 
17 junio del 2002 
21 julio 2006 
28 de agosto del 2005 
Tabla 8: Datos imágenes del sensor MSS del satélite Landsat (INPE, 2009) y (USGS, 2009). 
Imágenes MSS del Satélite LANDSAT-1,2,3 

























16 octubre 1973 
04 agosto 1975 
02 julio 1976 
18 junio 1977 
17 mayo 1978 
14 julio 1979 
11 junio 1980 
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Tabla 9: Datos imágenes del sensor TM y ETM+ del satélite Landsat-5 (INPE, 2009) y (USGS, 
2009). 
Imágenes TM y ETM+ del Satélite LANDSAT 









































































16 diciembre 1984 
31 mayo 1987 
01 mayo 1988 
30 diciembre 1989 
21 abril 1990 
11 junio 1991 
31 julio 1992 
31 mayo 1993 
21 julio 1994 
06 junio 1995 
26 julio 1996 
30 agosto 1997 
02 setiembre 1998 
01 junio 1999 
21 julio 2000 
05 mayo 2001 
15 agosto 2003 
13 mayo 2004 
03 julio 2005 
07 agosto 2006 
22 mayo 2007 
24 mayo 2008 
28 junio 2009 
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3.1.1 Adquisición de las imágenes ASTER 
El satélite TERRA (Figura 13) es construido por el programa EOS de la NASA para 
registrar los cambios atmosféricos generados por fenómenos como incendios forestales, 
erupciones volcánicas o variaciones en las corrientes oceanográficas climáticos, con 
precisión adecuada y permitir un pronóstico a corto plazo. Mide 3,5 m de altura por 6,8 
m de longitud y pesa 5,190 kg. El satélite TERRA está compuesto de cinco subsistemas: 
CERES, MODIS, ASTER, MOPITT, MISR, que rastrean diferentes variables de la 
atmósfera; y la velocidad promedio de datos de los instrumentos es de 18,545 kb.s-1. 
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Cada uno de los sistemas tiene características diferentes adaptadas para la captura de 
datos y el registro de diferentes parámetros (Abrams y Hook, 1995). 
a. Características del sensor ASTER 
El sensor ASTER es el único instrumento de adquisición de imágenes de alta resolución 
en la plataforma EOS AM1 (multinacional). Tiene una alta resolución espacial en 14 
canales espectrales con un ancho de franja de 60 km y una resolución temporal de 16 
días. Además de obtener imágenes estereoscópicas en blanco y negro, ASTER contiene 
3 subsistemas (Tabla 10): VNIR (Visible and Near Infrared), SWIR (Shortwave 
Infrared) y TIR (Thermal Infrared). 
La buena resolución espacial (15 m en VNIR-ASTER), unida a las capacidades 
estereoscópicas, llevan a plantearse la posibilidad de utilizar las imágenes 
estereoscópicas para aplicaciones como la actualización de mapas, generación de MED 
y ortoimágenes (Kääb, 2005). 
 
Fig. 13: TERRA y sus cinco sensores de vigilancia climática. 
Fuente: Abrams y Hook (1995). 
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Tabla 10: Características de las imágenes ASTER a bordo del satélite TERRA (Abrams y 
Hook, 1995). 
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3.1.2 Adquisición de las imágenes Landsat 
El programa Landsat es una serie de misiones de observación de la Tierra por satélite 
administrado conjuntamente por la NASA y el Servicio Geológico de Estados Unidos 
(GLOVIS). Los satélites Landsat han recopilado información sobre la Tierra desde el 
espacio desde 1972 (Chander et al., 2009). Gracias a este programa, la ciencia espacial 
conocida como Teledeteccion ha logrado madurar. Los satélites Landsat (Figura 14) se 
han especializado en las fotografías digitales de los continentes de la Tierra y alrededor 
de las regiones costeras durante más de tres décadas, permitiendo estudiar muchos 
aspectos de nuestro planeta y evaluar los cambios dinámicos generados por procesos 
naturales y prácticas humanas (Chander et al., 2009). 
Los satélites Landsat se pueden clasificar en tres grupos, basados en las características 
del sensor y la plataforma (Tabla 11). El primer grupo consta de Landsat-1 (L1), 
Landsat-2 (L2) y el Landsat-3 (L3), que tienen el sensor escáner multiespectral (MSS) y 
la cámara de retorno del haz Vidicon (RBV). La resolución espacial del sensor MSS fue 
de aproximadamente 79 m (pero a menudo transformados a tamaño de píxel de 60 m), 
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con cuatro canales que van desde las longitudes de onda del azul visible al infrarrojo 
cercano (NIR) (Chander et al., 2009). 
 
Fig. 14: Satélite Landsat (USGS, 2009). 
El segundo grupo incluye Landsat-4 (L4) y Landsat-5 (L5), que llevan los sensores 
Thematic Mapper (TM) y el MSS en la nave modular Multimisión. Esta segunda 
generación de satélites Landsat marcó un avance significativo en materia de 
teleobservación mediante la adición de un sensor más sofisticado, la adquisición y 
mejora de la transmisión de datos y el procesamiento de datos más rápidos en un centro 
de proceso altamente automatizado. El sensor MSS se incluyó para dar continuidad a las 
misiones anteriores de Landsat, pero los datos TM se convirtieron rápidamente en la 
principal fuente de información utilizada de estos satélites porque los datos que ofrecen 
son de mayor rendimiento espacial, espectral, radiométrico y geométrico sobre los datos 
del sensor MSS. El sensor TM tiene una resolución espacial de 30 m para los seis 
canales reflectantes y 120 m para el canal térmico (Tabla 11). Estos sensores no tienen 
grabadoras a bordo, por lo tanto las adquisiciones se limitarán a tiempos reales por 
único vínculo (Chander et al., 2009). 
En el tercer grupo se encuentra el Landsat-7 (L7), equipado con una versión mejorada 
del sensor TM denominado ETM+ (Enhaced Thematic Mapper), por lo que todo lo 
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explicado en este apartado para el TM es de aplicación para el ETM. El sensor ETM+ 
incorpora un canal pancromática (0,5 μm a 0,9 μm) con una resolución espacial de 15 
m, lo que permite obtener ampliaciones a una escala de hasta 1:25.000 (Chander et al., 
2009). 
El Landsat-7 tiene las mismas características que el Landsat-5, excepto que el canal 
térmico tiene una resolución espectral de 60 m y posee una imagen pancocromática de 
resolución 15 m (Tabla 11). 
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3.2 Preprocesamiento de los datos imágenes de satélite 
En los datos imágenes, la data está almacenada en formato 8-bit, es decir, un número 
natural entre 0 y 255, llamado número digital (ND). Para estudios multitemporales, 
como es el caso de esta tesis, es necesario comparar varias imágenes entre sí, y el ND 
no hace una buena medida de los cambios que se producen a nivel de superficie con el 
tiempo. El ND depende no sólo de las condiciones del suelo, vegetación, glaciar, sino 
también de la calibración del sensor, el ángulo de elevación solar, el ángulo de visión 
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del sensor, la distancia Tierra-Sol y las condiciones atmosféricas en el momento de 
adquisición de la imagen. Por tanto, es necesario convertir el ND en un valor que tenga 
en cuenta la calibración del sensor y sea independiente de las condiciones atmosféricas 
y de insolación. Ese valor es la reflectancia de la superficie. Los siguientes apartados de 
este capítulo se tratan sobre los pasos seguidos en el tratamiento de las imágenes 
(Figura 15) con el software ENVI 4.5. 
 
Fig. 15: Diagrama de flujo del preprocesamiento de las imágenes satelitales (Número Digital 
hasta Reflectancia). 
El primer paso consiste en la lectura del “header” (cabecero) de las imágenes con las 
que se va a trabajar (Apéndice F, Figura F.1). Por ejemplo, para la imagen Landsat del 
año 2011 abrir el archivo denominado “L5008066_06620110517_MTL.txt” para 
extraer los parámetros que se va utilizar en la etapa de preprocesamiento (Figura 15). El 
cabecero de las imágenes varía en su formato a través del tiempo, según la fecha de 
adquisición de la imagen y el tipo del sensor del satélite. Un error en alguno de los datos 
implica errores en los siguientes procedimientos. 




Para poder interpretar los valores de las imágenes es necesario llevar los valores de 
números digitales (ND) a magnitudes físicas de radiancia como medida de la cantidad 
de energía que llega al satélite y se calcula utilizando la Ecuación 25. Para recuperar los 
valores de energía recepcionados, es necesario aplicar la inversa de  
                                              ,                                                  
El subíndice k se refiere a cada uno de los canales del sensor,     y     son los 
coeficientes de calibración del sensor para el mencionado canal y     ,  es la radiación 
que recibió el sensor. En la Tabla 3 aparecen los valores de estos parámetros para 
Landsat 5 y 7 junto a los valores de irradiancia solar en el techo de la atmósfera (   ) y 
transmitancia (  ) para cada uno de los canales. 
3.2.2 Corrección atmosférica 
Para corregir atmosféricamente una imagen multiespectral, se ha usado el módulo 
FLAASH del software ENVI 4,5 (FLAASH incorpora el código de la transferencia de 
radiación MODTRAN4). Para esto, es importante haber realizado la calibración 
radiométrica descrita anteriormente. Esto proporciona una deducción basado en la física 
de la reflectancia de la superficie aparente a través de la deducción de las propiedades 
atmosféricas, tal como el albedo de la superficie, altitud de la superficie, columna del 
vapor de agua, profundidad óptica de los aerosoles y de las nubes, y la temperatura 
atmosférica de la superficie. Los procedimientos que se han seguido son: 
 Primero, extraer del cabecero de la imagen (Figura F.1, Apéndice F) la fecha y 
la hora de adquisición, la ubicación geográfica (latitud y longitud) central a 
partir del número de líneas (Lines) y número de columnas (Samples).  
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 Convertir las unidades de radiancia            devueltos por el software 
ENVI al momento de la calibración a               . 
 Corregir para efectos de adyacencia (mezcla de píxel debido a la dispersión de 
radiancia en la superficie reflejada). Una opción para calcular una escena de 
media visibilidad (aerosol/cantidad neblina).  
FLAASH toma como base una ecuación estándar para la radiancia espectral en un pixel 
en el sensor, L, aplicado para el rango de longitud de onda solar (la emisión térmica es 
despreciada), en materiales Lambertianas o equivalentes. La ecuación según Matthew 
et., (2000) es la siguiente: 
                               (        )  (         )                                               
Dónde   es la reflectancia superficial del píxel,    es la reflectancia superficial 
promedio del píxel y la región de entorno, S  es el albedo esférico de la atmósfera,    es 
parte de la radiancia dispersada por la atmósfera.   y B son coeficientes que dependen 
de las condiciones atmosféricas y geométricas pero no de la superficie. Los valores de  , B, S, y    son determinados por el algoritmo MODTRAN4, el cual requiere, para sus 
cálculos, diversos parámetros de entrada: ángulo solar, ángulo de observación, 
elevación promedio de la superficie, modelo atmosférico estándar, tipo de aerosol y el 
rango de visibilidad horizontal (Matthew et., 2000). 
El primer término de la Ecuación 59 corresponde a la radiancia que es reflectada de la 
superficie y llega directamente al sensor, el segundo término corresponde a la radiancia 
de la superficie que es “scattered” por la atmósfera hacia el sensor y el tercer término 
es parte de la radiancia dispersada por la atmósfera. 
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3.2.3 Corrección geométrica 
Para la corrección de las imágenes Landsat-5, obtenidas del Instituto Nacional de 
Pesquisas Espaciales (INPE), se generó un MED a partir de las curvas de nivel de la 
Carta Nacional del IGN escala 1:100,000 (23j, 23k, 24i, 24j, 24k, 25i, 25j, 25k, 25l, 26j, 
26k, 26l, 27k, 27l). El método de corrección geométrica aplicado es el denominado 
Imagen a Imagen, el cual utiliza una imagen ortorrectificada de Landsat-7 ETM+ 
(USGS, 2009), un conjunto de puntos de control de suelo y un modelo de elevación 
digital para ortorectificar. El software utilizado es el ENVI 4,5. Fue tomado como base 
la imagen Landsat ETM+ de fecha 30/06/2001 (Tabla 9), junto con un promedio de 51 
puntos de control del suelo (Tabla D.4) distribuidos simétricamente en toda la imagen 
(Lámina 1). Para cada imagen se procedió a efectuar las correcciones de las imágenes. 
Se ubica puntos de control del suelo (generalmente lugares muy destacados y visibles) y 
se identifican las coordenadas de cada uno de ellos en los dos sistemas de coordenadas 
(X,Y) y (f,c). El número de puntos de control es suficiente, mayor cuanto más grande sea 
la imagen, y mayor cuanto más abrupto sea el relieve. Además deben estar 
adecuadamente repartidas por toda la imagen para evitar que las distorsiones locales 
adquieran demasiado peso en las ecuaciones finales. Deben ser objetos perfectamente 
identificables y preferentemente artificiales ya que tienen menor movilidad. Por lo 
tanto, una fiabilidad (R(e)) igual a 10% requiere 51 puntos de control del suelo (Li 
1991). 
3.3 Generación de los modelo de elevación digital (MED) de ASTER 
En esta tesis se ha generado un MED a partir de imágenes ópticas, esto es, la utilización 
de pares estereoscópicos del sensor ASTER del satélite TERRA. A partir de estas 
imágenes ASTER, el modelo de elevación digital se genera de los canales VNIR 3N 
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(Nadir: 0,78    – 0,86   ) y VNIR 3B (Back: 0,78    – 0,86   ) (Lámina 1). A 
partir de estas imágenes se puede generar un modelo de elevación digital relativo (sin 
puntos de control tomados en terreno) (Figura 16). 
 
Fig. 16: Diagrama de flujo para la generación de los MED con el software ENVI 4.5.  
El procedimiento que se sigue es la siguiente: 
 Se selecciona un par de imágenes estéreo, VNIR-3N (0,78    – 0,86   ) y 
VNIR-3B (0,78    – 0,86   ) que contengan GCP “Ground Control Point” (puntos 
de control del suelo). Los GPC se añaden antes de ortorectificar la imagen, utilizando 
una imagen Landsat Ortorrectificada y un modelo de elevación digital (GDEM ASTER) 
confeccionado por el sensor ASTER, llamado oficialmente “ASTER global digital 
elevation model V001 (ASTGTM)” (Wist, 2010).  
 Se define puntos de control del suelo (GCPs) para un MED aproximado. Los 
puntos de control son los coleccionados a partir de la imagen ortorrectificada Landsat-7.  
 Se define los puntos de unión que permitirán la relación entre las imágenes 
estéreos. Los puntos de unión se utilizan para definir la geometría epipolar y crear 
imágenes epipolares que se utilizan para extraer el MED. Para esta tesis se ha generado 
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los puntos de unión automáticamente, en base a las características del terreno dentro de 
la imagen (Lámina 1). Los puntos de unión generados automáticamente se editan hasta 
que el “Y Parallax” alcanzó un valor mínimo de 0,00326. 
 Se calcula la geometría e imagen epipolar usando los puntos de unión que se 
utilizan para extraer el MED. Estas imágenes epipolar describen la relación entre los 
píxeles en el estéreo y que pueden verse en 3D utilizando lentes anáglifo (Figura 17).  
 Se especifica los parámetros de proyección para los MED y los parámetros de 
extracción. 
 Una vez que se ha completado la extracción del MED, se examina y/o modifica 
el MED. Se carga los resultados del MED para mostrar y llevar a cabo una vista de 
superficie en 3D utilizando los canales espectrales de la imagen ASTER original para 
examinar los resultados del MED. 
 
Fig. 17: Vista en 3D del nevado Huascarán para identificar posible edición del MED.  
Se consideró la imagen del sensor TM del satélite Landsat-5 (RGB: 742) y se llevó a 3D con el 
modelo de elevación digital GDEM ASTER.  




Lámina 1: Modelo de elevación digital generado a partir de los canales infrarrojo cercano 
3B y 3N del sensor ASTER de fecha 28 de agosto del 2005 (proporcionado por ERSDAC-
Japón). 
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3.3.1 Ajuste de los modelos de elevación digital 
Al comparar los dos modelos de elevación digital proporcionados por la NASA 
(GDEM-ASTER) y el generado en base a la Carta Nacional de escala 1:100,000 del 
Instituto Geográfico Nacional (IGN), se presenta el ajuste de los modelos de elevación 
digital (GDEM-ASTER del año 2009 y MED-IGN del año 1970) de 30 m de resolución 
espacial. Se usó el archivo de datos del IGN, que contiene datos de señales, ríos, 
nevados y lagos (Lámina 2), eligiéndose 18 regiones arbitrarias (Tabla 12) que no 
varían su elevación con el tiempo, e identificándose en los MED errores de la elevación 
para puntos arbitrarios sin considerar superficie glaciar (error promedio de -7,5 m). Son 
promedios de elevación de una región cuadrada de 4x4 (píxeles). Se identifican un 
coeficiente de correlación de 0,992, R2 igual 0,984 y un RMSE igual a ±95,5 m. El 
rango de variación del error entre +176,7 y -179,2 es de aproximadamente 356 m. 
Tabla 12: Error de elevación para regiones arbitrarias, en la cuenca del río Santa. 
Valores Promedios de elevación (m) - Regiones Arbitrarias 
Longitud 













1 -77,96  -9,20  4265,8 -34,3 -77,96  -9,20  4231,5 
2 -77,65  -10,18 4083,3 -63,8 -77,65  -10,18 4019,5 
3 -77,46  -9,55  3812,1 84,3 -77,45  -9,55  3896,4 
4 -77,86  -8,82  4034,3 115,8 -77,86  -8,82  4150,0 
5 -77,27  -9,39  2673,5 -87,8 -77,27  -9,39  2585,8 
6 -77,68  -10,00  2584,6 53,2 -77,68  -10,00  2637,8 
7 -77,79  -9,80  3210,9 60,2 -77,79  -9,80  3271,1 
8 -77,57  -9,59  4231,2 -36,4 -77,57  -9,59  4194,8 
9 -77,85  -8,78  4309,8 9,4 -77,85  -8,78  4319,2 
10 -77,31  -10,43  4711,9 -138,5 -77,31  -10,43  4573,4 
11 -77,69  -9,16  4363,7 176,7 -77,69  -9,16  4540,4 
12 -77,62  -9,52  5041,2 7,4 -77,62  -9,52  5048,6 
13 -77,98  -9,85  3578,9 41,4 -77,98  -9,85  3620,3 
14 -77,65  -10,26  4387,8 -154,4 -77,65  -10,26  4233,4 
15 -77,76  -9,81  2520,4 -92,5 -77,76  -9,81  2427,9 
16 -77,57  -9,41  4596,3 -179,2 -77,57  -9,41  4417,1 
17 -77,67  -9,82  3021,3 34,3 -77,67  -9,82  3055,6 
18 -77,72  -10,18  4121,2 69,9 -77,72  -10,18  4191,1 
Promedio 3863,8 -7,5 3856.3 




Lámina 2: Comparación de los modelos. MED IGN (1970) y GDEM ASTER (2009). 
Se han usado parámetros del IGN (señales, ríos, nevados y lagos) para representar la exactitud de los dos modelos. 
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3.3.2 Altitud máxima 
La identificación de las elevaciones máximas de los nevados Champará y Huascarán 
varía de acuerdo al método de generación del modelo digital de elevación; sin embargo, 
esto se puede solucionar si se tuviera datos de campo (puntos de control del suelo) al 
momento de generar los MED. 
La altura máxima estimada para MED ASTER del año 2003 es de 6741 m y la estimada 
por el PNH (1990) es de 6768 m. El error es de 27 m con respecto a la altura máxima 
estimada.  
En la Tabla 13 se muestran las elevaciones máximas para los nevados Huascarán y 
Champará, donde se observan diferentes valores en diferentes épocas. 
Con respecto a la altura máxima obtenida por el IGN, el MED ASTER (13 de julio del 
2003) da un error aproximado de 27 m para el nevado Huascarán y un error aproximado 
de -35 m para el nevado Champará. El MED ASTER (28 de agosto del 2005), da un 
error para el nevado Huascarán de -39 m (Modelo SILCAST).  
En la Tabla 13, las elevaciones máximas estimadas con los modelos de elevación digital 
son comparadas con la elevación medida con métodos más precisos (PNH, 1990) para 
encontrar el error. 
Tabla 13: Elevaciones máximas. 
 
Nevado 










ASTER 2003 ASTER 2005 Error 
Promedio 
(m)  
SILCAST MED SILCAST MED 
Huascarán 6768 6724 6700 6685 6799 6741 6764 6807       
Champará 5735 5701 5800 5722 5770 5861 - -       
3.3.3 Hipsometría glaciar 
En general, la falta de precisión en la determinación de la elevación de los puntos de 
control utilizados para extraer el MED a partir de la imagen ASTER, así como la falta 
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de coherencia entre las imágenes 3N y 3B (Lámina 1) pueden ser las causantes de la 
modesta precisión del MED extraído. Los resultados obtenidos de los análisis 
morfométricos permiten valorar las potencialidades del MED ASTER presumiendo que 
de contar con GCP (puntos de control del suelo) de precisión como los levantados por 
un GPS con corrección diferencial e imágenes con un menor porcentaje de nubes, los 
resultados serían mucho más satisfactorios. Con el MED se ha podido elaborar la 
hipsometría del glaciar. Entonces, dada una porción de superficie horizontal total St y 
desnivel total Zmax-Zmin, se denomina, según Strahler (1952), función hipsométrica de 
ese territorio a la taza de distribución de la superficie según la altura como   
                                                                                                                        0   
de modo que la superficie S a cierta altura Z es la hipsometría acumulada 
                                                      ∫                                                              
Cabe señalar que el MED-ASTER que se genera es de una resolución de 15 m y los 
otros dos son de 30 m, es por ello que para hacer la comparación de hipsometría glaciar 
se ha llevado a una misma resolución espacial de 30 m. 
Las curvas hipsométricas presentadas en la Figura 18 garantizan la calidad del modelo 
(MED-ASTER, punto rojo), pues esta presenta una hipsometría glaciar similar a la 
generada con modelos de elevación digital (MED-IGN), obtenida en base a curvas de 
nivel (adquirido a partir de datos topográficos, año 1970) de la Carta Nacional (IGN) 
que está representada con puntos de color negro y es similar también a la hipsometría 
glaciar que se obtiene de los modelos de elevación digital (GDEM-ASTER), 
proporcionados por la NASA desde el año 2009, representado con puntos de color azul 
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en la Figura 18. El área glaciar en el rango de altitud 5500 m – 6500 m presenta 
pequeñas variaciones; sin embargo, para altitudes por encima de los 6500 m 
nuevamente el área glaciar es la misma.  
En la Figura 18 se han utilizado los modelos de elevación digital del IGN para el año 
1970, generado a partir de la Carta Nacional a escala 1:100.000, los GDEM-ASTER 
para el año 2003 y los MED generados de las imágenes ASTER del año 2005. 
 
Fig. 18: Hipsometría glaciar nevado Huascarán y área glaciar por rango altitudinal.  
3.4 Datos de precipitación 
Los datos de precipitación son proporcionados por el Senamhi de la red de estaciones 
meteorológicas (pluviométricas), ubicadas en la cuenca del río Santa, y se muestra en la 
Lamina A.1 (Apéndice A). Los datos promedios mensuales de precipitación son 
registrados desde enero de 1978 hasta diciembre de 1998 (Figuras 19 y 20) con un 
comportamiento de máximos y mínimos según la época (Figuras B.1 y B.2, Apéndice 
B).  
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Se ha utilizado la precipitación promedio mensual y anual acumulada de la estación 
pluviométrica Parón (9º00’14’’ latitud Sur y 77º41’20’’ longitud Oeste) (Tabla D.1 y 
D.3, Apéndice D). Los datos de precipitación de la estación Parón (color intenso en las 
Figuras 19 y 20), por ubicación geográfica y altitud (4185 msnm) son utilizados para la 
validación de los resultados obtenidos desde imágenes satelitales.  
 
Fig. 19: Serie histórica de precipitación acumulada en la cuenca del río Santa. Promedio anual 
de 7 estaciones pluviométricas, el color intenso es de la estación Parón (Senamhi, 2010). 
Por otro lado, se utilizaron datos de precipitación obtenidos por el satélite TRMM. Los 
datos de precipitación promedios (cuenca Santa) obtenidos por satélite TRMM 
(descripción en Anexo E) en el periodo 1999-2010 han sido utilizados para combinarlos 
y tener una serie de tiempo más largo (Figuras B.3 y B.4, Apéndice B). 
Para hacer la corrección de los datos de precipitación del satélite TRMM, se calcula la 
precipitación areal observada y se compara con la precipitación areal de satélite (ambas 
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del mismo periodo de tiempo) y se identifica un factor de corrección. El método de 
interpolación utilizada es el Kriging con el software “Hydraccess”.   
 
Fig.20: Promedio mensual (1978-1998) de la precipitación en la cuenca del río Santa, de 7 




















Una vez expuesta la teoría de los principios físicos y matemáticos de los modelos 
considerados en esta tesis, se presenta en este capítulo los resultados obtenidos tales 
como la reflectancia del suelo, el índice de vegetación (NDVI), la temperatura de brillo 
del suelo (TB), el área y el volumen glaciar de los nevados Champará y Huascarán.  
Al comparar los datos de precipitación promedios mensuales con el área glaciar 
estimada, no se garantiza la relación que existe entre ellos; sin embargo, al considerar 
promedios anuales, vemos que existe una proporcionalidad directa entre la precipitación 
y el área glaciar.  
4.1 Reflectancia de la superficie del suelo  
La estimación de la reflectancia del suelo es un paso fundamental en el tratamiento de 
imágenes de diferentes sensores. La metodología utilizada para el tratamiento de los 
datos imágenes satelitales ha seguido un riguroso cumplimiento de las leyes físicas que 
rige la Teledetección. Al presentar los valores de reflectancia (Figura 21) para las 
superficies tales como el glaciar, agua, suelo y vegetación (Tabla 14), se considera, en 
primer lugar, la elevada reflectancia de la nieve y las nubes en el espectro visible (0,52 
μm – 0,6 μm), la cual supone un aumento de reflectividad respecto a la serie (Figura 
21). En segundo lugar, el descenso de reflectividad de nubes en el infrarrojo cercano 
(1,55 μm – 1,75 μm), siendo menor que la reflectividad de la nieve, permitió crear un 
umbral para el filtrado de nubes y sombras de acuerdo a la geometría de iluminación, 
según lo expuesto en el Capítulo 2 de fundamento teórico (Sección 2.6.4.1). En la Tabla 
15 se presenta la reflectancia del suelo de las diferentes superficies observadas en la 
imagen ASTER y en diferentes longitudes de onda. Se identifica regiones de 10 x 10 
píxeles (30 m  30 m) con su ubicación geográfica (latitud y longitud central) para los 




(8o59’45.79”S-77o40’21.09”O), suelo desnudo (9o16’55.70”S-77o38’33.30”O) y suelo 
vegetativo (9º06’51.80”S-77o41’2.30”O) (Figura E.1). 




de Onda  
(µm)  
Reflectancia del suelo promedio 
Glaciar Agua Suelo desnudo Suelo Vegetativo  




























































































En la Figura 21 se presenta la reflectancia en función de las longitudes de onda central 
de los nueve canales del sensor ASTER. 
Fig. 21: Reflectancia de los cuatro tipos de superficie. 
La reflectancia de la superficie glaciar muestra valores altos en las longitudes de onda 
del visible y bajos en el infrarrojo. La reflectancia de la superficie del agua muestra 




superficie del suelo desnudo muestra valores bajos entre 10% y 20% en las longitudes 
de onda del visible y aproximadamente constante en el infrarrojo. La reflectancia de la 
superficie de vegetación muestra valores bajos en las longitudes de onda del visible y 
altos en el infrarrojo cercano. Este comportamiento es muy similar al obtenido por 
Klein et al. (1998) con imágenes MODIS y TM. 
4.2 Área glaciar por satélite  
4.2.1 Área glaciar del nevado Huascarán 
En el nevado Huascarán se ha estimado un área glaciar (hielo y nieve) de 67,142 km2 en 
el año 1973 y un área de 54,256 km2 en el año 1981, usando el sensor MSS. Con el 
sensor TM, el área glaciar era de 59,761 km2 en el año 1988 y de 40,258 km2 en el año 
1998. Entre 2000 y 2010 el área glaciar varió de 52,493 km2 a 41,183 km2, según la 
estimación por satélite (Tabla D.1, Apéndice D). 
La regresión lineal del área glaciar (Figura 22) presenta una tendencia lineal que 
disminuye en el tiempo. La regresión lineal por mínimos cuadrados da una tasa de 
reducción anual de 0,422 km2 por año del área glaciar del nevado Huascarán. 
Entre los años de 1973 a 2010, el nevado Huascarán ha disminuido su área en 
aproximadamente 25,959 km2  (Lámina 8), lo que representa una reducción aproximada 
de 38% de área glaciar en 37 años. Sin embargo, con la la tasa de reducción de 0,422 
km2/año (considerando años sin datos), el área glaciar perdida en los últimos 37 años 
(1973-2010) es de, aproximadamente, 16,036 km2. Esto es, el nevado Huascarán ha 
perdido aproximadamente el 24% de su área glaciar desde el año 1973. La diferencia 
que existe entre estos dos métodos es que con la tasa de reducción puedo calcular el área 




Según los resultados de esta tesis, el área glaciar (hielo y nieve) sufre un aumento en 
épocas de La Niña intenso (1988-1989) y una disminución en época de El Niño intenso 
(1991-1992 y 1997-1998), como se muestra en la Figura 22. 
En la Figura 22, la barra vertical representa la desviación estándar (    ,  7km ) y 
las regiones sombreadas representan épocas de La Niña intenso (88-89) y épocas de El 
Niño intenso (91-92, 97-98). La variable “y” es el área glaciar en km2 y “x” el tiempo 
en años. 
 
Fig. 22: Evolución temporal del área glaciar (hielo + nieve) del nevado Huascarán.  
La barra vertical representa la desviación estándar (     ,  7   ) y las regiones 
sombreadas representan épocas de La Niña intenso (88-89) y épocas de El Niño intenso (91-92, 
97-98). La variable “y” es el área glaciar en km2 y “x” el tiempo en años. 
4.2.2 Área glaciar del nevado Champará 
El nevado Champará se encuentra aproximadamente a 52,64 km al Noroeste del nevado 
Huascarán y no pertenece al Parque Huascarán. El área más pequeña registrada se 
presenta en el año 1995 y esto es la transición de los fenómenos El Niño 1991-1992 y 
1997-1998, identificándose de esta manera la reducción del área glaciar en épocas del 




La regresión lineal del área glaciar (Figura 23) presenta una tendencia lineal que 
disminuye en el tiempo y se calcula una tasa de reducción anual aproximada de 0,134 
km2 por año del área glaciar del nevado Champará.  
Entre los años 1973 y 2010, el nevado Champará ha disminuido su área en 
aproximadamente 9,405 km2 (Lámina 7), lo que representa una reducción aproximada 
de 59% de área glaciar (Tabla D.1, Apéndice D). Sin embargo, con la tasa de reducción 
de 0,134 km2/año, el área glaciar perdido en los últimos 37 años (1973-2010) es de 
aproximadamente 5,092 km2. Esto es, el nevado Champará ha perdido 
aproximadamente el 30% de su área glaciar.  
En la Figura 23, la barra vertical representa la desviación estándar (    ,4   km ) 
(Tabla G.1, Apéndice G) y las regiones sombreadas representan épocas de La Niña 
intenso (88-89) y épocas de El Niño intenso (91-92, 97-98). 
 
Fig. 23: Evolución temporal del área glaciar (hielo + nieve) del nevado Champará.  
La barra vertical representa la desviación estándar (     ,4     ) y las regiones 
sombreadas representan épocas de La Niña intenso (88-89) y épocas de El Niño intenso (91-92, 




4.3 Índice de vegetación de diferencia normalizada (NDVI) 
La reflectancia espectral de las hojas de color verde contiene varias características que 
distinguen a las hojas de otras superficies. La vegetación muestra una reflectancia muy 
alta en el visible e infrarrojo cercano del espectro electromagnético y la radiación es 
mayormente absorbida por la vegetación (Lámina 3). El análisis de las imágenes del 
sensor TM del satélite Landsat-5 con serie de datos desde el año 1984 hasta el 2010 
indica que el NDVI en la cuenca del río Santa ha evolucionado a lo largo de las épocas 
de forma recurrente (Tabla D.2, Apéndice D), con desviación estándar (   0,0  ). 
Los años 1982-1983, 1986-1987, 1991-1992 y 1997-1998 son considerados eventos de 
El Niño y La Niña. Además, el periodo 88-89 es considerado como un evento de La 
Niña intenso y los periodos 91-92, 97-98 son considerados como evento de El Niño 
intenso (Figura 24).  
 
Fig. 24: Evolución temporal del NDVI promedio en la cuenca del río Santa. 
El NDVI en la cuenca del río Santa se presenta de forma recurrente. La barra vertical 
representa la desviación estándar (   0,0 ). También se presenta en la figura las épocas de 





Lámina 3: Distribución espacial del índice de vegetación de diferencia normalizada (NDVI). 
Cuenca del río Santa, a partir del sensor TM del satélite Landsat-5. Se ha considerado en el 





4.4 Temperatura de la superficie del suelo 
La serie de tiempo de la temperatura de brillo (  ) estimada del canal 6 del sensor TM 
del satélite Landsat-5 (Tabla D.2, Apéndice D), para el periodo 1984-2010, presenta su 
máximo valor de 1,2ºC en mayo de 1993 y su mínimo valor de -10,5ºC en agosto de 
2010, para el nevado Huascarán; y 3,9ºC y -5.9ºC, en la misma fecha, para el nevado 
Champará (Figura 25). Ambos nevados pertenecen a la cuenca del río Santa (Lámina 4). 
4.4.1 Temperatura de brillo de la superficie del nevado Huascarán 
En la Figura 25 se aplica regresión lineal para identificar una tasa de reducción de la TB 
de 0,3ºC/año. La barra vertical representa la desviación estándar (    ,0 ) (Tabla 
G.1, Apéndice G). La desviación estándar obtenido del análisis de los 24 datos se 
considera como un margen de error para cada punto. Las regiones sombreadas son 
épocas del fenómeno de La Niña intenso (88-89) y de El Niño intenso (91-92, 97-98). 
 
Fig. 25: Evolución temporal de la temperatura de brillo (TB) del nevado Huascarán. 
En la superficie del nevado Huascarán en el periodo 1984-2010. La variable “x” representa el 




4.4.2 Temperatura de brillo de la superficie del nevado Champará 
El comportamiento de la temperatura de brillo del nevado Champará, obtenido del canal 
6 del sensor TM del satélite Landsat-5, es recurrente en el periodo 1984-2010; presenta 
una máxima temperatura de brillo de 3,9°C en mayo del año 1993 y mínima de -5,9°C 
en agosto del año 2010. A diferencia que las temperaturas de brillos obtenidas de la 
superficie del nevado Huascarán, se encuentran temperaturas, por encima de los 0°C 
(Tabla D.2, Apéndice D).  
En la Figura 26 se aplica regresión lineal a los datos de temperatura de brillo (Tabla 
D.2) para identificar una tasa de reducción de la TB de 0,3ºC/año. La barra vertical 
representa la desviación estándar (       ). La desviación estándar obtenida del 
análisis de los 24 datos, se considera como un intervalo de confianza para cada punto. 
Las regiones sombreadas son épocas del fenómeno de La Niña intenso (88-89) y El 
Niño intenso (91-92, 97-98). 
 
Fig. 26: Evolución temporal de la temperatura de brillo (TB) del nevado Champará. 
En la superficie del nevado Champará en el periodo 1980-2010. La variable “x” representa el 





Lámina 4: Distribución espacial de la temperatura de brillo (TB). 
Cuenca del río Santa a partir del canal 6 del sensor TM del satélite Landsat-5. Se ha 
considerado un mosaico de 3 escenas Landsat con fechas de adquisición 08 mayo, 17 mayo y 




4.5 Validación de los resultados 
4.5.1 Correlación precipitación y TB 
La temperatura de brillo correlacionado con la precipitación (Figura 27 y 28) presenta 
un buen coeficiente de correlación (   0,7) para los nevados Huascarán y Champará, 
respectivamente. En esta sección se utilizan los datos de precipitación de la estación 
pluviométrica Parón por su calidad. La ubicación geográfica de la estación 
pluviométrica Parón es 8°59’01’’Latitud Sur y 77°41’01’’Longitud Oeste a 4185 
m.s.n.m. Por otro lado, como el rango de datos que comprende esta estación 
pluviométrica es de 1978-1997, los datos de TB se ajustarán a ese intervalo de tiempo 
(1978 -1997). Se define la siguiente ecuación,  
                                                                                                          
donde la variable dependiente    es la temperatura de brillo (ºC), la variable 
independiente PP es la precipitación (mm),   0,0  ºC/año es la pendiente y la 
constante B es 9,77 para el nevado Huascarán y 6,42 para Champará (Figuras 27 y 28). 
 
Fig. 27: Diagrama de dispersión de la precipitación y la TB en la región del nevado Huascarán. 
Datos de precipitación promedio multianual de la estación pluviométrica Parón (1978-1997) 





Fig. 28: Diagrama de dispersión de la precipitación y la TB para la región del nevado Champará. 
Datos de precipitación promedio multianual de la estación pluviométrica Parón (1978-1997) 
ubicada a 36,71 km del nevado Champará a una altitud de 4185 m. 
4.5.2 Correlación precipitación y área glaciar   
El objetivo de este análisis es encontrar la relación que existe entre el área glaciar y la 
precipitación. Se considera área glaciar, discriminando nieve fresca o envejecida y la 
precipitación promedio multianual. La respuesta de los glaciares a las anomalías de los 
fenómenos naturales no es inmediata. Entonces, para encontrar una correlación entre el 
área glaciar (en adelante definido como   ) y los datos de precipitación (  ) para los 
nevados Huascarán y Champará se aplica un ajuste lineal por mínimos cuadrados, 
encontrándose un coeficiente de correlación    0,4   0, , respectivamente que no 
garantiza una buena relación entre la precipitación y el área glaciar. También el 
coeficiente de correlación de Pearson (Tabla G.2, Apéndice G) para el nevado 
Huascarán (  0, 0 ) y para el nevado Champará (  0,4  ) presenta correlación 
positiva. Por lo tanto, el área glaciar tiene una respuesta directa en proporción constante 




En el análisis del área glaciar (  ), obtenido del procesamiento de las imágenes del 
sensor TM del satélite Landsat-5 con los datos de precipitación (PP) de la estación 
pluviométrica Parón (Figuras 29 y 30), considerando el ajuste lineal, definimos la 
siguiente ecuación 
                                                                                                            
donde la variable dependiente    es el área glaciar (km2), la variable independiente PP 
es la precipitación (mm), la pendiente    es 0,187 km2/mm (Huascarán) y 0,075 
km2/mm (Champará), y el valor de C es 38,927 km2 para el nevado Huascarán y 4,766 
km2 para Champará. 
 
Fig. 29: Diagrama de dispersión de la precipitación y el área glaciar del nevado Huascarán.  






Fig. 30: Diagrama de dispersión de la precipitación y el área glaciar del nevado Champará.  
Datos de precipitación promedio multianual de la estación pluviométrica Parón del periodo 
1978-1997. 
 
4.5.3 Correlación área glaciar y volumen  
Aplicando el ajuste por mínimos cuadrados al diagrama de dispersión del área y 
volumen glaciar (Tabla D.1, Apéndice D) del nevado Huascarán (Figura 31), se 
encuentra la ecuación empírica similar a la ecuación de Bahr (Anexo D, Ecuación D.1); 
por lo tanto, este análisis permite encontrar una ecuación lineal para calcular volumen 
de glaciares de montaña. 
                                               0,  4    0, 00                                                   4   
donde, V es el volumen (km3) y Sg (km2) el área glaciar, respectivamente. Los 
coeficientes 0,224 y 0,200 son obtenido del estudio de 32 imágenes de satélite aplicados 




Los coeficientes obtenidos del análisis anterior son utilizados para encontrar el volumen 
glaciar estimado del nevado Huascarán y Champará (Tabla D.1, Apéndice D). 
El análisis de 32 datos de área glaciar obtenidos de imágenes del sensor TM del satélite 
Landsat-5 y el volumen glaciar obtenido a partir del modelo de elevación digital 
(GDEM ASTER) permiten identificar la proporcionalidad directa que existe entre el 
área y volumen glaciar. Esto fue posible utilizando hipsometría glaciar, identificando la 
altitud máxima y mínima del nevado y considerando un rango altitudinal que se 
describe más adelante. 
 
Fig. 31: Diagrama de dispersión del área y volumen glaciar del nevado Huascarán. 
Para 32 datos obtenidos de las imágenes del sensor TM del satélite Landsat-5, el alto valor del 
coeficiente de correlación igual a 0,98 demuestra la proporcionalidad directa que existe entre 
el área y volumen glaciar. 































4.6 Hipsometría glaciar 
Se ha realizado las hipsometrías a partir de las elevaciones de cada uno de los píxeles, 
utilizando los datos de los años 1973, 2000 y 2010, para poder identificar la variación 
del área y volumen glaciar en función del tiempo. 
En las Figuras 32 y 33 se presentan la hipsometría glaciar (% Área acumulada) y el 
comportamiento del área glaciar del nevado Huascarán (Tabla D.5, Apéndice D) 
generado a partir del modelo de elevación digital MED-IGN (construido con datos de 
las curvas de nivel de la Carta Nacional del IGN). Se identifica una marcada variación 
entre los años de inicio (1973) y final (2010) de toma de datos para el área de ablación 
(Láminas 7 y 8); pero para la zona de acumulación se presenta el porcentaje del área 
acumulada ajustada (Figuras 32, 34, 36 y 38), los datos de estas gráficas se presentan en 
el Apéndice D (Tablas D.5, D.6, D.7 y D.8). Si comparamos los datos de los años 2000 
y 2010 (Figura 33, Tabla D.5), se identifica un aumento de área glaciar para altitudes 
medias (4880 - 5140) msnm.   
En las Figuras 34 y 35 se presenta la hipsometría y área glaciar del nevado Champará 
(Tabla D.7, Apéndice D). Sin embargo, en esta hipsometría se utiliza el GDEM-
ASTER, proporcionados por la NASA. Este nevado presenta una marcada reducción en 
cobertura y volumen glaciar. Esto se debe a que este nevado es de dimensión menor al 
Huascarán, lo que demuestra la reducción en más del 50% en su cobertura glaciar.  
Para demostrar la calidad del modelo de elevación digital (MED-ASTER), se genera 
una hipsometría glaciar a partir de ese modelo para el nevado Huascarán y Champará 
(Figuras 36 y 38, Tabla D.6 y D.8), se identifica la hipsometría glaciar similar a la de las 




tienen el mismo comportamiento que las analizadas a partir de los modelos MED-IGN y 
GDEM ASTER, respectivamente. 
 
Fig.32: Hipsometría glaciar del nevado Huascarán usando MED-IGN. 
El modelo de elevación digital utilizado es el MED-IGN, generado en base a curvas de nivel de 
la Carta Nacional, escala 1:100,000. Proporcionados por el Instituto Geográfico Nacional del 
Perú. 





Fig. 34: Hipsometría glaciar del nevado Champará usando GDEM-ASTER. 
Para generar la hipsometría glaciar se ha hecho uso de los datos de elevación del GDEM-
ASTER proporcionados por la NASA desde el año 2009. 
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Fig. 36: Hipsometría glaciar a partir del MED-ASTER 2005 para el nevado Huascarán. 
El MED relativo generado a partir de las imágenes ASTER a disponibilidad de este trabajo ha 
demostrado confiabilidad para generar una hipsometría glaciar similar a los otros modelos 
generados a partir de datos topográficos. Imagen ASTER de fecha 28 de agosto del 2005 
(proporcionado por ERSDAC-Japón, 2008) 
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Fig. 38: Hipsometría glaciar del nevado Champará a partir del MED-ASTER 2003.  
La imagen ASTER utilizada para este modelo es la imagen de fecha 13 de julio del 2003. 
(ERSDAC-Japón, 2008) 





4.7 Volumen glaciar 
Para estimar el volumen glaciar a partir de datos de imágenes satelitales (área glaciar y 
las elevaciones), definimos la ecuación siguiente 
                                                       ∑                                                             
donde,     : Área glaciar en (  )     00   : Área del píxel para imágenes Landsat-5, el valor es constante y depende 
de la resolución de la imagen (30 m).     : Número de píxeles que cubre el glaciar (74,595 píxeles para la imagen 
del año 1973, 51,301 píxeles para la imagen del año 2000 y 49,893 píxeles para la 
imagen del año 2010)  
Luego, se identifica una altura máxima      y una altura mínima      (sobre el nivel 
del nevado) del conjunto de elevaciones extraídas del MED con el vector del perímetro 
del área glaciar (1973, 2000 y 2010). Además, definimos un rango altitudinal constante   para calcular la variación del volumen glaciar para una fecha determinada, usando la 
siguiente expresión 
                                                   ∑  ∑                                                                                                       ,    , ,  0                               7  
donde,    es el volumen glaciar en m3,    es el área del píxel,   es el número de 
intervalos entre      y      (para esta tesis se ha considerado, el número máximo de 




Luego, para calcular la variación del volumen glaciar (    ) en función de su área por 
rango altitudinal, definimos la ecuación 
                                                    ∑                                                    
donde,       y    son los volúmenes estimados con la Ecuación 66 por rango altitudinal. 
Para estandarizar el cálculo de variación de volumen glaciar se necesita expresar una 
curva hipsométrica normalizada, con carácter topográfico del terreno con la variable de 
elevación, donde los rangos y el área puedan ser comparados y reemplazados en la 
Ecuación 66. Esto se consigue de la siguiente manera 
                                       
donde,     : Elevación media en un píxel.      y      : Elevación máxima y mínima.      : Área glaciar en un píxel.         : Área glaciar total. 
En las Tablas 15 y 16 se presenta la variación de volumen glaciar considerando los 
modelos de elevación digital GDEM-ASTER y MED-IGN, y comparados con el 
modelo generado a partir de la imagen estereoscópica ASTER, MED-ASTER 2005 
(nevado Huascarán) y MED-ASTER 2003 (nevado Champará), y el resultado de la 
ecuación empírica de Bahr. Además, los     ,      y   son diferente para los años 




Tabla 15: Variación del volumen glaciar por rango altitudinal del nevado Huascarán.  
Se ha considerado tres tipos de modelos de elevación digital GDEM-ASTER, MED-IGN y 
MED-ASTER 2005. Además, se compara el volumen obtenido con la ecuación empírica de Bahr 
(Ecuación D.1, Anexo D) y el obtenido con la ecuación que se ha generado en este trabajo 





Variación volumen glaciar (   ) 
Nevado Huascarán                
1973 
   
2000 
   
2010 















-5,596 2000 6722 4510 221,2 















-4,980 2000 6700 4460 224,0 















-5,180 2000 6770 4465 230,5 
2010 6770 4300 247,0 
Constante de 
Bahr 
  0,04  y    ,   14,654 8,806 8,479 -5,848 -0,327 -6,175 
Constante MED-
ASTER2005 
  0,  4 y   0, 00 14,830 10,149 9,858 -4,682 -0,291 -4,973 
 
Tabla 16: Variación del volumen glaciar por rango altitudinal para el nevado 
Champará. 
Se ha considerado tres tipos de modelos de elevación digital GDEM-ASTER, MED-IGN y 
MED-ASTER 2003. Además, se compara el volumen obtenido con la ecuación empírica de Bahr 
(Ecuación E.1, Anexo D) y el obtenido con la ecuación que se ha generado en este trabajo 





Variación volumen glaciar (   ) 
Nevado Champará                
1973 
   
2000 
   
2010 















-0,903 2000 5701 4564 113,7 















-1,477 2000 5800 4004 179,6 















-1,242 2000 5735 4318 141,7 
2010 5744 4303 144,1 
Constante de Bahr   0,04  y     ,   2,061 1,035 0,612 -1,026 -0,423 -1,449 
Constante MED-
ASTER2003 




En la Tabla 17 se presenta la variación altitudinal del área glaciar para los nevados 
Huascarán y Champará. Estas variaciones de altitud son mayores en la zona de ablación 
del glaciar. Para el nevado Huascarán se presenta una variación promedio de 128,35 m 
(barra negra en la Figura 40) y para el nevado Champará una variación de 82,35 m 
(barra negra vertical en la Figura 41). 
La variación de altitud para los dos nevados se ha obtenido de la diferencia de alturas 
obtenidas con la ecuación polinómica de grado 3 aplicadas a la hipsometría glaciar de 
los años 1973 y 2010 (Figura 40 y Figura 41). En ambos nevados el coeficiente de 
determinación es muy alto (   0, ). Esto nos pemite utilizar la ecuación para 
encontrar la altitud para cualquier porcentaje de área glaciar acumulada. 
 
Fig. 40: Variación de altitud en el nevado Huascarán a partir de la hipsometría glaciar (1973-
2010) (Datos Tabla 17). 
Se ha aplicado una regresión polinómica de grado 3 y se encontró una ecuación para 






Fig. 41: Variación de altitud en el nevado Champará a partir de la hipsometría glaciar (1973-
2010) (Datos Tabla 17).  
Se ha aplicado una regresión polinómica de grado 3 y se encontró una ecuación para 
identificar una variación de altitud promedio de 82,35 m (barra vertical de color negro 
intenso).  
Tabla 17: Variación de altitud en el periodo 1973 – 2010. 
La variación de altitud promedio para el nevado Huascarán es 128,35 m y para el nevado 
Champará es 82,35 m. 
 Altitud Nevado Huascarán  
(m) 




1973 2010 Variación 
(1973 – 2010) 
1973 2010 Variación 
(1973 – 2010) 
0 6622,4 6587,3 35,1 5718,1 5744,7 -26,6 
10 6072,8 6090,4 -17,17 5352,2 5437,7 -85,5 
20 5686,0 5745,0 -59,0 5129,3 5243,4 -114,1 
30 5428,6 5519,8 -91,2 5014,5 5134,1 -119,6 
40 5266,9 5383,2 -116,7 4973,2 5082,3 -109,1 
50 5167,4 5305,2 -137,9 4970,4 5060,4 -89,9 
60 5096,3 5253,4 -157,1 4971,4 5040,7 -69,3 
70 5020,2 5197,1 -176,9 4941,4 4995,6 -54,3 
80 4905,4 5105,0 -199,6 4845,5 4897,7 -52,1 
90 4718,3 4945,9 -227,6 4649,1 4719,2 -70,1 





Por otro lado, la variación del espesor se puede expresar en mapas de isópacas. Esto se 
puede realizar con datos tomados en campo o a partir de los modelos de elevación 
digital utilizados en esta tesis.  
Una vez cuantificadas las variaciones del volumen glaciar en función de la variación de 
las elevaciones para los nevados en estudio, del promedio de los cinco modelos 
considerados en la Tabla 16, el nevado Huascarán ha disminuido 5,364 km3 en su 
volumen glaciar (33% con respecto al año 1973) y el nevado Champará 1,349 km3 (52% 
con respecto al año 1973), aproximadamente. 
Si se analiza la variación del volumen glaciar en la última década, el nevado Champará 
ha variado negativamente en 21% y el nevado Huascarán 3%, aproximadamente; pero si 
consideramos el MED-ASTER 2005, el nevado Huascarán habría aumentado 
aproximadamente 3%. Esta incongruencia se resolvería al contar con los puntos de 
control al momento de generar el modelo de elevación digital.  
Si, además, se aplica un índice que mide la relación lineal entre dos variables aleatorias 
cuantitativas, como es el coeficiente de correlación de Pearson, para medir el grado de 
relación entre el área y volumen glaciar del nevado Huascarán,   0,    (Tabla G.2), 
que indica una correlación positiva; pero prácticamente es la unidad y eso indica una 
dependencia total entre el área y volumen glaciar denominada relación directa. Esto 
indica que cuando uno de ellos aumenta, la otra también lo hace en proporción 
constante. A partir del alto índice del coeficiente correlación de Pearson, y considerando 
el diagrama de dispersión representadas en la Figura 31, podemos considerar aceptable 
la Ecuación 64 y puede considerarse como ecuación empírica para estimar el volumen 




Además, en la Figura 42 se compara el volumen glaciar estimado con el GDEM ASTER 
y el estimado con la ecuación empírica de Bahr y se identifica un error cuadrático medio 
(      , 4    3 ), un sesgo (      ,04    3 ) y una eficiencia del modelo 
(   0, ) para el nevado Huascarán (Tabla 18). 
 
Fig. 42: Evolución temporal del volumen glaciar del nevado Huascarán (Datos Tabla D.1, 
Apéndice D). 
Puntos negros del volumen glaciar obtenido a partir del modelo de elevación digital (GDEM-
ASTER), punto azul obtenido a partir de la Ecuación de Bahr, se obtiene        , 4    3 
y       ,04    3. 
Redefiniendo la Ecuación 55, para calcular el error cuadrático medio para el volumen 
obtenido con el modelo de elevación digital y considerando el volumen calculado con la 
ecuación empírica de Bahr (Ecuación D.1, Anexo D) como volumen referente por haber 
sido obtenido del estudio de un gran número de glaciares (144 glaciares de Asia y 





                                    √  ∑                                                      
                                          ∑                                                     70  
                                 ∑                    ∑          ̅                                           7   
Por otro lado, se considera dos “test” utilizados comúnmente en modelos hidrológicos, 
eficiencia de Nash-Sutcliffe (Nasch y Sutcliffe, 1970), definido como 
                          00  [  ∑ (            )     ∑ (        ̅    )     ]                      7   
y el error relativo en volumen expresado en porcentaje 
                            00  [∑                 ∑           ]                                  7   
donde,    0 : Es el número de datos considerado en la simulación.        : Es el volumen del píxel obtenido con el modelo de elevación digital.        : Es el volumen obtenido con la ecuación empírica de Bahr.  ̅      : Es el volumen promedio obtenido con la ecuación empírica de Bahr. 
Con estos parámetros desarrollados podemos presentar los valores del volumen glaciar, 
obtenidos con el modelo de elevación digital, para el nevado Huascarán. 
Para el nevado Champará no se ha generado una ecuación, pues el cálculo de volumen 




sin embargo, como se ha considerado la misma metodología y los mismos datos 
(imágenes satelitales), se utiliza la ecuación obtenida del análisis al nevado Huascarán 
(Ecuación 64), para representar el comportamiento de la curva de volumen glaciar para 
el nevado Champará (Figura 43).  
Tabla 18: Volumen glaciar del nevado Huascarán, años 1973, 2000 y 2010.  




Volumen glaciar  
























Hacemos la comparación con el comportamiento de la curva del área glaciar para 
representar la relación directa que existe entre el área y volumen glaciar. 
 
Fig. 43: Evolución temporal del volumen glaciar del nevado Champará (Datos Tabla D.1, 
Apéndice D). 
Se ha utilizado los coeficientes generados en el análisis del nevado Huascarán. Los puntos 





Lámina 5: Índice de nieve de diferencia normalizada (NDSI). 
Área glaciar de los nevados Champará (parte superior derecha) y Huascarán (parte inferior 
izquierda), para las fechas 16 de octubre de 1973 y 14 de mayo del 2010. En 30 años, el área 
glaciar del nevado Champará presenta una disminución de 8,297 km2 y el nevado Huascarán 





Lámina 6: Área glaciar estimada con el método NDSI del nevado Huascarán. 
Esta lámina muestra el método de clasificación utilizado (NDSI) en el cálculo de la variación 
del área glaciar del nevado Huascarán de fechas 03 de julio del 2005 y 14 de mayo del 2010. 





Lámina 7: Cambio del área glaciar del nevado Champará en el periodo 1973 - 2010.  
Desde el año 1973 hasta el año 2010 el nevado Champará ha perdido aproximadamente 9,4 






Lámina 8: Cambio del área glaciar del nevado Huascarán en el periodo 1973 - 2010.  
Desde el año 1973 hasta el año 2010 el nevado Huascarán ha perdido aproximadamente 25,9 
























 La reflectancia en la región visible e infrarrojo cercano (VNIR), y también en la 
región de onda corta (SWIR) obtenida a partir de la escena ASTER (28 agosto 
del 2005), presenta una tendencia lineal de cuatro tipos de superficie: glaciar, 
agua, vegetación y suelo (Figura 21).  
 Se identificó una diferencia de +27 m entre las máximas alturas de los modelos 
de elevación digital generados a partir de las imágenes estereoscópicas ASTER 
con respecto a los modelos generados en base a la Carta Nacional de escala 
1:100.000, del Instituto Geográfico Nacional del Perú (MED-IGN), y a los 
modelos GDEM-ASTER. Se encontró, además, un error promedio aproximado 
de -7,5 m del GDEM-ASTER con respecto al MED-IGN, con un rango de 
variación de 356 m. 
 El nevado Huascarán ha reducido su área glaciar aproximadamente en 16,036 
km2 (24% del área glaciar que tenía en 1973), considerando una tasa de 
reducción de 0,422 km2/año, mientras que el nevado Champará ha perdido 5,092 
km2 (30% del que tenía en 1973), considerando una tasa de reducción de 0,134 
km2/año.  
 Considerando la metodología de hipsometría glaciar, el volumen glaciar del 
nevado Huascarán ha disminuido en 5,364 km3 (que representa el 33% de 
volumen glaciar que tenía en 1973) en el periodo 1973-2010. Asimismo, el 
nevado Champará ha perdido 1,349 km3 (que representa el 52% que tenía en 
1973).  
 Se determinó una ecuación lineal (Ecuación 64) con coeficientes   0,  4 y   0, 00(Tabla 15) que permitirán estimar el volumen glaciar en función de su 




En esta tesis se ha demostrado que la Teledetección es una herramienta muy útil para 
hallar variaciones de áreas glaciares a partir de imágenes satelitales y estos, después de 
haber sido correlacionados con los índices de vegetación, temperatura brillo y datos de 
precipitación, permiten estimar el volumen glaciar perdido. 
Por lo tanto, se está en la capacidad de asegurar el cumplimiento de los objetivos 
propuestos al inicio de esta tesis en un 100%. Además, la metodología utilizada y los 
resultados obtenidos están a disposición de aquellos interesados, por ejemplo, en el 
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Apéndice A  Red hidrológica de la cuenca del río Santa 
Lámina A.1: Ubicación de la red de estaciones hidrológicas y pluviométricas en la cuenca 
del río Santa. Estación Parón ubicada entre los nevados Champará y Huascarán (9º0’14’’S-
77º41’20’’O) (Senamhi, 2010).  
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Apéndice B  Precipitación observada y precipitación estimada del 
satélite TRMM 
 
Fig. B.1: Serie histórica de la precipitación mensual en el periodo indicado de la estación 









































































































1991 - 1992 




Fig. B.2: Serie histórica de la precipitación mensual en el periodo indicado de la estación 











































































































1996 - 1997 
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Fig. B.3: Precipitación acumulada en la cuenca del río Santa obtenido por el satélite TRMM 
(NASA, 2010). 
 Fig. B.4: Precipitación acumulada en la cuenca del río Santa combinado entre registrado por la 
estación pluviométrica Parón y el obtenido por el satélite TRMM (Periodo: 1978 – 2010).  
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Apéndice C  Imágenes del sensor TM  
 
Fig. C.1: Imágenes del sensor TM del satélite Landsat-5 del nevado Huascarán utilizados en 
esta tesis [Posición central de la escena 77º35’50.4’’O -9º6’38.8’’S] (USGS, 2009). 




Fig. C.2: Imágenes del sensor TM del satélite Landsat-5 del nevado Champará utilizados en 
esta tesis [Posición central de la escena 77º35’50.4’’O -9º6’38.8’’S] (USGS, 2009). 
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Apéndice D  Área y volumen glaciar estimado desde satélite 
Tabla D.1: Precipitación estación Parón. Área y volumen glaciar estimados de los datos 




















(km2)     ,   




(km2)     ,4  
Volumen glaciar 
(km3) 

































































































































































































































































































































































El volumen glaciar estimado en la Tabla D.1 con el MED, es a partir de las constantes 
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Tabla D.2: NDVI y TB estimados de los datos imágenes de satélite para los nevados Huascarán 
y Champará con su respectivo desviación estándar ( ).  
Nº Fecha de  
adquisición  
de la imagen 
Huascarán Champará 
NDVI 


















































































































































Tabla D.3: Datos de precipitación acumulada promedio anual (Senamhi, 2010). 









































































































































































  Apéndice 
131 
 
Tabla D.4: Puntos de control extraídos de la imagen Landsat-7 ETM+ de fecha 30 de junio del 
2001 y utilizados en la ortorrectificación de las imágenes. 
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Tabla D.5: Hipsometría glaciar a partir del MED-IGN del nevado Huascarán. 
Rango Altitudinal 
1973 2000 2010 
% Área (km2) % Área (km2) % Área (km2) 
4100 – 4360 
4360 – 4620 
4620 – 4880 
4880 – 5140 
5140 – 5400 
5400 – 5660 
5660 – 5920 
5920 – 6180 
6180 – 6440 





























































Tabla D.6: Hipsometría glaciar a partir del MED-ASTER 2005 del nevado Huascarán. 
Rango Altitudinal 
1973 2000 2010 
% Área (km2) % Área (km2) % Área (km2) 
4300 – 4547 
4547 – 4794 
4794 – 5041 
5041 – 5288 
5288 – 5535 
5535 – 5782 
5782 – 6029 
6029 – 6276 
6276 – 6523 





























































Tabla D.7: Hipsometría glaciar a partir del GDEM-ASTER del nevado Champará. 
Rango Altitudinal 
1973 2000 2010 
% Área (km2) % Área (km2) % Área (km2) 
4564,0 – 4677,7 
4677,7 – 4791,4 
4791,4 – 4905,1 
4905,1 – 5018,8 
5018,8 – 5132,5 
5132,5 – 5246,2 
5246,2 – 5359,9 
5359,9 – 5473,6 
5473,6 – 5587,3 





























































Tabla D.8: Hipsometría glaciar a partir del MED-ASTER 2003 del nevado Champará 
Rango Altitudinal 
1973 2000 2010 
% Área (km2) % Área (km2) % Área (km2) 
4246,0 – 4395,8 
4395,8 – 4545,6 
4545,6 – 4695,4 
4695,4 – 4845,2 
4845,2 – 4995,0 
4995,0 – 5144,8 
5144,8 – 5294,6 
5294,6 – 5444,4 
5444,4 – 5594,2 
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Apéndice E  Mapa de ubicación de las regiones consideradas para 
estimar la reflectancia del suelo 
 
Fig. E.1: Ubicación de las regiones 10x10 píxeles para la estimación de reflectancia del suelo 
de cuatro tipos de superficie: glaciar, agua, suelo y vegetación. Imagen TM/Landsat-5 
(L500806619980902). Combinación RGB: 7-4-2. 
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Apéndice F  Información Metadata de la imagen TM del satélite 
Landsat-5 
 
Fig. F.1: Cabecero de la imagen Landsat-5 del año 2011 con la información de los parámetros 
de corrección. 
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Apéndice G Análisis estadístico 
1. Desviación estándar 
Hay la necesidad de encontrar una medida que permita determinar el promedio aritmético de 
fluctuación de los datos respecto a su punto central o media, se define la desviación estándar, 
según Spiegel (1992) de la siguiente forma,  
                                           √     ∑     ̅                                                         
donde,     : Es el número de datos de los parámetros físicos (área glaciar, volumen  glaciar 
y TB) y no físicos (NDVI) obtenidos de las imágenes satelitales.  ̅    ∑        : Es el promedio del parámetro geofísico. 
La desviación estándar muestral para los parámetros físicos (área glaciar, volumen glaciar y TB) 
y no físicos (NDVI) para el nevado Huascarán y Champará (Apéndice D, Tabla D.1 y D.2) se 
presentan en la Tabla G.1. 
Tabla G.1: Desviación estándar típica. 
La tabla presenta la desviación estándar muestral típica para el NDVI, TB, área y volumen 
glaciar (datos de las Tablas D.1 y D.2). 
 
Nevado 
Desviación estándar ( ) 
NDVI TB (oC) Área Glaciar (km2) Volumen glaciar (km3) 
Huascarán 
Champará 














2. Coeficiente de correlación de Pearson 
Aplicamos un índice que mide la relación lineal entre dos variables aleatorias cuantitativas, 
como es el coeficiente de correlación de Pearson, para medir el grado de relación entre las 
variables. Definido de la siguiente manera, (Spiegel, 1992) 
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                         ∑     ∑  ∑  √ ∑     ∑    √ ∑     ∑                               
Este índice (coeficiente de correlación de Pearson) es aplicado para medir la relación existente 
entre la temperatura de brillo, NDVI, el área y volumen glaciar con los datos de precipitación 
media anual en la cuenca del río Santa. Estos se presentan en la Tabla G.2. 
Tabla G.2: Coeficiente de correlación de Pearson (Spiegel, 1992). 
NDVI y área glaciar correlacionados con datos de precipitación y la TB con NDVI. Para el 
volumen glaciar, se ha considerado la correlación del volumen estimado con el modelo de 
elevación digital y el estimado con la ecuación empírica de Bahr. 
 
Nevado Coeficiente de correlación de Pearson (r) 
NDVI TB Área Glaciar Volumen Glaciar 
Huascarán 
Champará 
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Anexo A Acrónimos 
 ASTER: Advanced Space borne Thermal Emission and Reflection Radiometer.  ASTGTM: ASTER global digital elevation model V001  BIAS: Sesgo de un estimador cuya expectativa difiere del verdadero valor del 
parámetro.  CERES: Clouds and Earth’s Radiant Energy System  ENVI: Environment for Visualizing Images  ETM+: Enhaced Thematic Mapper Plus  ETR: Ecuación de Transferencia Radiativa  EOS: Earth Observing System  ERSDAC: Earth Remote Sensing Data Analysis Center  EVI: Índice de vegetación mejorado  FLAASH: Fast Line-of-sight Atmospheric Analysis of Spectral Hypercubes  GCP: Ground Control Point  GDEM-ASTER: Modelo de elevacion digital ASTER global  GIFOV: Ground Instantaneous Field of View  GLOVIS: Global Visualization Viewer  GOES: Geostationary Operational Environmental Satellite  IGN: Instituto Geográfico Nacional  INPE: Instituto Nacional de Pesquisas Espaciales  ME: Eficiencia del modelo  MED-IGN: Modelo de elevación digital IGN  MISR: Multi-angle Imaging Spectro Radiometer  MOPITT: Measurements Of Pollution In The Troposphere  MED-ASTER2005: Modelo de elevación digital ASTER del año 2005  MED-ASTER2003: Modelo de elevación digital ASTER del año 2003  MED: Modelo de elevación digital  MDT: Modelo digital de terreno  MODIS: Moderate Resolution Imaging Spectro Radiometer  MODTRAN4: Moderate resolution Atmospheric transmitance an Radiance code 4  NASA: National Aeronautics and Space Administration  ND: Nivel digital  NDVI: Normalized Difference Vegetation Index  NDSI: Índice de nieve de diferencia normalizada  MSS: Multispectral Scanner 
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Anexo B Irradiancia solar exoatmosférica 
Tabla B.1: Medida de la irradiancia solar exoatmosférica de cada canal del sensor ASTER. 
(Chander et al., 2009) 
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Tabla B.2: Irradiancia solar exoatmosférica del subsistema VNIR y SWIR del sensor ASTER 
(Thome et al, 1998) 
 
Canal ASTER 






























Smith et al. (1980): Calculado mediante la interpolación de las funciones de respuesta espectral 
del sensor ASTER para 1 nm y la convolución de los datos con paso WRC para 1 nm. 
Thome et al. (1998): Mediante la interpolación de las funciones de respuesta espectral del 
ASTER con los datos WRC (se desconoce si fueron interpolados a 1 nm o si los valores de 
datos de una submuestra WRC en los intervalos de respuesta espectral del sensor ASTER 
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Anexo C Revisión de conceptos glaciológicos 
1. Glaciología 
La glaciología es una disciplina de las Ciencias de la Tierra preocupada por la edad geológica y 
por los múltiples fenómenos naturales, relacionados con la extensión, distribución, causas, 
características, procesos dinámicos, clasificaciones e implicancias del agua en estado sólido y en 
todas las manifestaciones que puede presentarse en la naturaleza (glaciares, hielo, nieve, 
granizo, neviza, etc.). Esto incluye el hielo existente en suelos, nubes, océanos, lagos, ríos y en 
otros planetas del sistema solar (Lliboutry, 1956).   
1.1 Neviza, firn o névé 
Se caracteriza por un estado intermedio en la transformación de la nieve a hielo. Se constituye 
por granos agrupados con densidad cercana a  00     3 de textura granular, aún con burbujas 
de aire y color más traslucido que la nieve de color blanco. La neviza se diferencia del hielo 
cuando el paso del aire entre los granos queda completamente interrumpido. Así en el hielo de 
glaciar, el aire se presenta a modo de vesículas y todo incremento en la densidad resulta de la 
compresión de éstas (Lliboutry, 1956).    
1.2 Hielo 
Se define como moléculas de agua en estado sólido con densidades superiores a 800     3, la 
cual puede variar por las impurezas existentes, por la característica de la diagénesis sufrida y por 
el tiempo transcurrido desde la deposición de la nieve. La densidad del hielo puro es de   0     3, lo que implica un bloque de hielo sin impurezas y con un color azul cristalino. La 
porosidad fluctúa de un 99% en la nieve fresca a 3% en el hielo de densidad cercana a  00     3, esta reducción progresiva indica los cambios en la circulación del aire y agua 
entre las partículas de hielo. En términos cristalográficos, todo hielo independiente de su origen 
y su aspecto físico, tiene la misma estructura cristalográfica (Figura C.1). Es decir, la misma 
configuración geométrica de los átomos de oxígeno y de hidrógeno que lo constituyen. 
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Variando solo el tamaño del cristal, que puede ir de microscópico a métrico en el hielo puro. El 
proceso de Diagénesis señalado hasta aquí, se ve favorecido en los glaciares temperados por la 
continua recongelación. Esto se define como la nieve o hielo que se funde durante el día, 
haciendo pasar líquido a través de una masa polvorienta en los estratos subyacentes, 
infiltrándose en los poros, expulsando el aire intercalado y volviéndose a congelar por descenso 
de la temperatura en la noche. Esta recongelación forma lentes de hielo intercalados en la neviza 
de las temporadas anteriores, favoreciendo y acelerando el proceso de transformación de la 
nieve en hielo. Para que la recongelación pueda actuar el glaciar debe ser temperado, esto es, su 
temperatura debe estar a punto de fusión en toda su masa según la presión a que esté sometido 
(Lliboutry, 1956). 
 
Fig. C.1: Proceso de transformación de la nieve en hielo (Lliboutry, 1956). 
1.3 Glaciar 
Las diferentes definiciones que se asocian al glaciar están resumidas en definiciones de los 
siguientes investigadores e instituciones: (CECS, 2009) 
 Lliboutry (1956) lo define como toda masa de hielo perenne formada por acumulación de 
nieve, cualesquiera sean sus dimensiones y formas. 
 Oxford (1999) lo define como una masa grande del hielo que se reclina sobre (o 
adyacente) a una superficie de la Tierra. Demostrando típicamente el movimiento.  
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 Cogley (2005) expresa que, el glaciar es cualquier masa grande del hielo perenne que se 
origina en tierra por la recristalización de la nieve u otras formas de precipitación sólida y 
que demuestra evidencia del flujo último o actual. Un glaciar que ocupa una zona extensa 
de la tierra relativamente llana y que exhibe flujo del centro hacia fuera, comúnmente se 
llama una hoja de hielo.  
De manera concreta, un glaciar es una masa de hielo que transforma agua sólida (nieve, granizo 
o escarcha) en hielo y la restituye en forma de vapor (por evaporación o sublimación) o en 
forma líquida (agua escurrida por el torrente emisario). La relación entre estas ganancias y 
pérdidas de masa de agua se conoce como el balance de masa de un glaciar (Figura C.2). El 
balance de masa, representa el equivalente en agua de lo que gana y de lo que pierde un glaciar 
en tiempo determinado. Este indicador se obtiene a partir de mediciones repetidas, ya sea de 
manera directa (balance glaciológico) o indirecta (balance hidrológico) (Francou y Pouyaud, 
2004). 
1.4 Balance de masa 
El balance de masa constituye la información básica más importante para el estudio de los 
glaciares; es el cambio de masa (medido como un volumen de agua equivalente), ocurrido 
durante un periodo de tiempo, normalmente la duración del año hidrológico. El balance de masa 
anual se denota bajo su forma específica en milímetros de agua equivalente por año. Son 
principales variables a medir: la acumulación neta y la ablación (Francou y Pouyaud, 2004). 
i. Acumulación neta es la cantidad de nieve y hielo acumulada a lo largo de un año 
hidrológico. Proporciona información acerca de la cantidad de precipitaciones sólidas 
recogidas por el glaciar durante un año hidrológico.  
ii. Ablación es el resultado directo del balance energético a la superficie del glaciar (la 
suma de fusión y sublimación). Se mide entre meses o años a partir de “balizas” 
repartidas sobre la zona de medición.  
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El balance de masa se estima abriendo un pozo o realizando una perforación en el glaciar y 
midiendo el espesor y la densidad del hielo, el resultado es un “perfil de densidad”. 
 
Fig. C.2: Balance de masa glaciar. El glaciar presenta dos áreas muy marcadas, el área de 
acumulación (parte alta del glaciar) y el área de ablación (parte baja del glaciar).  
Fuente : Vuille, 2010. 
1.4.1 Cálculo del balance de masa 
La ecuación básica del balance de masa en un punto del glaciar entre dos periodos de medición 
db/dt se escribe de la siguiente manera (Francou y Pouyaud, 2004) 
                                               ∫                                                          
donde   es la densidad de hielo de espesor h, que varía según el tiempo t. 
El primer término de la ecuación (D.1) representa el cambio de la masa de hielo (con densidad 
constante) durante un periodo de tiempo. El segundo término es el cambio de densidad de la 
columna de espesor z sobre el periodo de tiempo t (Francou y Pouyaud, 2004). 
Para extender el balance a todo el glaciar, se utilizan diversos puntos de medición (balizas, 
pozos, sondeos) distribuidos de acuerdo a una red bien definida. El principio básico consiste en 
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ponderar el balance medido por el área del rango relativo del glaciar según (Francou y Pouyaud, 
2004) como la siguiente expresión 
               (  ) [∑(                   )    ]                             
donde,    corresponde al balance neto específico del glaciar; S su superficie total;    ,    ,  ,     al 
balance ponderado por el área Sj dentro de los rangos de altura (j) generalmente de 20, 50, o 100 
m, según la amplitud altimétrica del glaciar (Francou y Pouyaud, 2004). 
Anexo D Estimación empírica del volumen glaciar 
1. Estimación empírica del volumen glaciar 
En la estimación del volumen glaciar, se utiliza una relación empírica propuesta por 
Bahr y Meir (1997). Considerando el volumen de un glaciar proporcional a la longitud, 
ancho y el promedio de su espesor 
                                                                                                                        
donde,  
A es el área glaciar en km2, c es un parámetro lineal (c = 0,048) obtenido del estudio de 
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Anexo E Satélite TRMM 
1. Satélite TRMM 
El satélite TRMM integra una combinación de sensores activos y pasivos con el objetivo de 
medir la precipitación sobre los océanos y áreas continentales remotas en regiones tropicales. 
Además incorpora, por primera vez un satélite, un radar para la medición de la precipitación 
(PR) y la obtención de parámetros microfísicos de las nubes. Por otro lado, el radiómetro de 
microondas pasivo (TMI) tiene la capacidad de generar datos acerca de la distribución vertical 
de los hidrometeoros en el interior de las nubes de manera más precisa que en anteriores 
plataformas de muestreo (Meneghini et al., 2000). 
1.1 Radar de precipitación 
Los radares de precipitación fueron los primeros instrumentos espaciales diseñados para 
proporcionar mapas tridimensionales de la estructura de la tormenta. Estas medidas 
proporcionan información muy valiosa sobre la intensidad y la distribución de la lluvia, en el 
tipo de lluvia, en la profundidad de la tormenta y en la altura a la que la nieve se derrite en 
lluvia. Las estimaciones del calor liberado en la atmósfera a diferentes alturas sobre la base de 
estas mediciones se pueden utilizar para mejorar los modelos de la circulación atmosférica 
global (Meneghini et al., 2000). El radar de precipitación tiene una resolución horizontal en la 
parte baja de alrededor 5 km y un ancho de franja de 247 km. Una de sus características más 
importantes es su capacidad para proporcionar los perfiles verticales de la lluvia y la nieve de la 
superficie hasta una altura de cerca de 20 km. El radar de precipitación es capaz de separar los 
ecos de lluvia para tamaños de muestras verticales de unos 820 250 metros cuando se mira hacia 
abajo (Meneghini et al., 2000). 
1.2 Imágenes por microondas del TRMM (TMI) 
La Misión de Medición de Lluvias Tropicales de imágenes por microondas (TMI) es un sensor 
de microondas pasivo diseñado para proporcionar información cuantitativa sobre las 
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precipitaciones de una amplia franja en el satélite TRMM. Midiendo cuidadosamente las 
cantidades de energía de microondas emitida por la Tierra y su atmósfera, el TMI es capaz de 
cuantificar el vapor de agua, el agua de la nube, y la intensidad de la lluvia en la atmósfera 
(Meneghini et al., 2000). 
1.3 Escáner visible e infrarrojo 
EL escáner visible e infrarrojo (VIRS) es uno de los instrumentos principales del observatorio a 
bordo de la Misión de Medición de Lluvias Tropicales (TRMM). VIRS es uno de los tres 
instrumentos en el paquete de medición de la lluvia y sirve como un indicador indirecto de las 
precipitaciones. También concuerda en las mediciones del TRMM con otras mediciones que se 
realizan rutinariamente con satélites meteorológicos POES en órbita polar ambientales y las que 
se realizan con el Geoestacionario Operacional Ambiental (GOES) (Hong et al., 2002). 
Si el cielo está despejado, la temperatura se corresponderá con el de la superficie de la Tierra, y 
si hay nubes, la temperatura tenderá a ser el de las nubes. Las temperaturas más frías  producen 
mayor intensidad en las bandas de longitud de onda más cortas, y las temperaturas más cálidas 
producen una intensidad en las bandas de longitud de onda mayor. Dado que las nubes más frías 
se producen en altitudes más altas las temperaturas medidas son útiles como indicadores de la 
altura de las nubes y las nubes más bajas pueden estar asociadas con la presencia de la lluvia 




                                                                                                                                                                                                  
